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1 Introducción 
De los tradicionales cinco sentidos, la visión juega un papel principal en 
la percepción e interpretación humana del mundo. Cuando oímos un ruido, el 
olor de algo que se está quemando, o sentimos que nos están quitando algo de 
las manos, nuestra primera respuesta es detectar visualmente la fuente del 
problema y entonces poder evaluar la situación y responder ante ella. Nuestros 
ojos pueden proveer al cerebro rápidamente de información detallada sobre 
cualquier acontecimiento que ocurra a nuestro alrededor, y aquél nos dictará la 
acción o respuesta. La importancia de la percepción visual humana se hace 
patente cuando consideramos que esa percepción y su tratamiento consumen 
gran parte de la actividad cerebral. No es sorprendente, por lo tanto, que la 
mayor parte de nuestro éxito como especie se haya basado en la percepción de 
imágenes para su posterior análisis e interpretación.  
En este sentido y gracias a los avances tecnológicos el reconocimiento de 
escenas lejanas se convierte en un tema de gran interés tanto en el ámbito 
militar como civil. El análisis espectral de las imágenes para el reconocimiento 
remoto de superficies y objetos surgió como alternativa a los sistemas satélite de 
gran apertura y de alta resolución. Los primeros usos de esta técnica tuvieron 
como objetivo el reconocimiento de la superficie terrestre para la clasificación 
de las distintas áreas para la exploración mineral y la evaluación agrícola, 
empleando un limitado número de longitudes de onda escogidas 
cuidadosamente, entre el espectro visible y la zona infrarroja del espectro 
electromagnético. Versiones mejoradas de estos primeros sensores 
multiespectrales siguen en vigencia hoy en día. Esto no ha evitado, por otra 
parte, la aparición de una nueva clase de sensores, los hiperespectrales, que 
emplean cientos de anchos de banda contiguos para detectar e identificar una 
gran variedad de materiales naturales y artificiales. 
La detección remota opto-electrónica implica la adquisición de 
información sobre un objeto o escena sin estar en contacto físico. Los sistemas 
de imagen pancromáticos (por ejemplo los de escala de gris) y  de color (por 
ejemplo rojo, verde y azul) han dominado la detección opto-electrónica en la 
región del visible del espectro electromagnético. En longitudes de onda 
infrarrojas lejanas o largas (LWIR) la formación de imágenes, similar a la 
pancromática, se ha basado en la emisión térmica de los objetos más que en la 
luz reflejada, para crear una imagen. Más recientemente, se han desarrollado 
sistemas para la formación pasiva de imágenes que incluían no solamente una  
banda para la detección  pancromática o tres bandas para el color cubriendo el 
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espectro visible, sino muchas bandas -varios cientos o más- abarcando el 
espectro visible y el infrarrojo cercano (NIR) o banda de infrarrojos de onda 
corta (SWIR)1. 
Esta evolución en la formación pasiva de imágenes ha sido posible 
gracias a los avances en la tecnología en el ámbito de la óptica, y potenciada por 
el hecho de que los materiales que componen los objetos que nos rodean 
reflejen, dispersen, absorban y emitan radiación electromagnética de un modo 
característico dependiendo de su composición molecular y su forma a escala 
macroscópica. De esta manera si la radiación que llega a un sensor es medida en 
muchas longitudes de onda, sobre una amplia gama de bandas espectrales, la 
firma espectral resultante, o simplemente su espectro, puede ser usado para 
identificar los materiales discriminando entre las diferentes clases de material. 
Mientras que las medidas de radiación en múltiples longitudes de onda 
pueden proporcionar mucha información sobre los materiales de una 
determinada escena, las imágenes resultantes no se prestan a una simple 
evaluación visual. Las imágenes requieren de sofisticados tratamientos de 




Figura 1-1. Esquema conceptual del reconocimiento remoto de firmas espectrales y la formación 
espectroscópica de imágenes. 
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En la Figura 1-1 vemos como un sensor aerotransportado puede tomar 
muestras en múltiples bandas espectrales de un área grande o escena terrestre.  
Después de un tratamiento adecuado, cada píxel de la imagen contendrá 
una medida espectral de la reflectancia (albedo) de la escena, que puede ser 
interpretada para identificar el material presente. Los gráficos en la figura 
ilustran la variación espectral de la reflectancia para el suelo, el agua, y la 
vegetación. La reflectancia es un número adimensional entre 0 y 1 que 
caracteriza la fracción entre la potencia luminosa reflejada por una superficie y 
la potencia incidente. La reflectancia puede ser más cuidadosamente 
caracterizada por parámetros como la longitud de onda de luz reflejada, el 
ángulo de incidencia y el ángulo de reflexión. A partir de ese análisis 
multiespectral se podría construir una representación visual de la escena. Esta 
es la base de la detección pasiva de escenas en contraposición a los sistemas de 
detección activa  que generan una señal, rebota en un objeto, y miden las 
características de la señal reflejada. Un ejemplo de este tipo de percepción es el 
RADAR. Las ondas de radio son emitidas por un transmisor y son recogidas 
por un receptor después de haber sido reflejadas por un objeto. Las señales 
reflejadas pueden ser usadas por los sistemas RADAR para determinar la 
distancia y dirección de los objetos percibidos. También se pueden crear 
imágenes de los objetos. Este sistema tiene la ventaja de que funciona en días 
nublados. 
Hay un factor que condiciona la detección remota o la formación de 
imágenes mediante análisis multiespectral (de igual forma que la reflectancia de 
los distintos materiales condiciona su detección) y es la iluminación de la 
escena. La irradiancia toma en este punto una importante relevancia ya que ha 
de ser considerada como background en cualquier tipo de detección espectral. 
La irradiancia hace referencia a la energía luminosa por unidad de tiempo 
(potencia) que incide en una superficie, normalizada por el área de la superficie, 
y típicamente especificada en watios por metro cuadrado (W/m2).  Obviamente 
los mejores datos de radiación para una escena concreta son los medidos en la 
propia ubicación de la escena. Pero resulta evidente que realizar medidas de 
radiancia sobre todo el terreno que debería abarcar, por ejemplo, un satélite 
dedicado al reconocimiento de minerales no sería rentable. Además no bastaría 
con unas pocas medidas ya que para poder hacer estimaciones medias serían 
necesarios largos períodos de observación. Esta situación también se hace 
patente cuando se ha de planificar la ubicación de una planta de 
aprovechamiento de energía solar (plantas fotovoltaicas y termo-solares) o 
incluso en la implementación de sistemas de comunicación óptica a través del 
aire. Por ello surge la necesidad de elaborar modelos que a partir de diferentes 
variables climáticas, meteorológicas y/o basadas en datos de la bibliografía 
(como los factores de absorción) puedan estimar los datos de radiación 
requeridos en una ubicación concreta. La modelización de las componentes de 
la irradiancia solar de un cielo despejado son necesarias en muchas aplicaciones 
de la ingeniería, además de las mencionadas anteriormente, como el cálculo de 
frigorías necesario para el dimensionado de sistemas de refrigeración que se 
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calcula por la determinación de un máximo que se sitúa en un día de extrema 
claridad e irradiancia de la época más cálida del año. 
 A esta necesidad de disponer de modelos de radiación responden 
los modelos físicos, como el expuesto en el presente documento. Podemos 
entender por modelos físicos aquellos que se basan en el análisis teórico de los 
procesos y transformaciones que sufre la radiación en su tránsito por la 
atmósfera y parten del conocimiento de las sustancias que ésta contiene. Por 
ello los modelos físicos surgen a partir del análisis espectral teórico de esos 
procesos. Se ha verificado que los modelos físicos son más precisos que los 
empíricos y de mayor flexibilidad lo que no resta interés a las expresiones que 
se han obtenido a partir de datos experimentales, mediante correlaciones y 
parametrizaciones. Sin embargo los modelos físicos necesitan de las medidas 
experimentales de forma complementaria para su validación, por lo que ambos 
métodos de trabajo se complementan. 
Los modelos físicos de radiación han sido elaborados tanto para generar 
datos de irradiación solar como de irradiancia solar según se trate de valores de 
energía solar recibida por unidad de superficie en determinados intervalos 
finitos de tiempo preestablecido, que en el Sistema Internacional de Unidades 
se expresa en [J m-2], o de que se trate de valores instantáneos de la energía 
recibida por unidad de superficie y de tiempo, que en el Sistema Internacional 
de Unidades se expresará en [W m-2]. Para las mencionadas irradiancias se usa 
indistintamente el calificativo de total, integral, de toda la banda, de banda 
ancha o de banda completa si representan la integración a lo largo de todas las 
longitudes de onda.  
La irradiancia total de una escena es un concepto muy importante que no 
distingue entre la luz que ilumina una superficie procedente de una fuente 
luminosa (en este caso el Sol) y la energía difuminada por la atmósfera debido a 
los diferentes procesos a los que la radiación se somete al atravesarla. En este 
proyecto se analiza qué componente de la irradiancia total es debido a los 
distintos procesos de difusión y atenuación conformando un modelo 
atmosférico y de radiación solar basado en el modelo de R. Bird y C. Riordan 2 
mejorando algunas de las expresiones utilizadas gracias a estudios realizados 
posteriormente. Concretamente este documento se centra en el comportamiento 
de la radiación solar en el rango de longitudes de onda que van desde los 0.2 a 
los 1.2µm abarcando desde la banda del ultravioleta al infrarrojo cercano 
pasando por todo el espectro del visible. 
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Figura 1-2. Espectro electro-magnético 
 
 
Figura 1-3. El margen de longitudes de onda sometidas a estudio se muestra en zona coloreada. 
El presente documento se divide en tres grandes apartados que 
corresponden a los tres elementos principales que actúan en la detección remota 
de firmas espectrales: 
El primer elemento es la fuente luminosa, el Sol. Se caracteriza el Sol 
mediante el modelo de cuerpo negro y se validan con las medidas empíricas 
realizadas por Fröhlich, C y C. Wehrli3.  En segundo lugar se modeliza la 
estructura de la atmósfera que dan coherencia a ciertas aspectos que intervienen 
en la definición del último punto, el modelo de transmisión de la radiación 
solar en la atmósfera. 
En un último punto se realiza una medida experimental de radiación 
solar mediante un fotómetro monocromático. Se realizan los cálculos necesarios 
para expresar la lectura de potencia que aparecerá en el display (que sería 
válida si la luz recibida fuera monocromática) en términos de la longitud de 
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onda de nuestro interés. Es decir que seremos capaces de medir a través de un 
fotómetro monocromático potencias de las distintas longitudes de onda. 
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2 El Sol. Caracterización de la fuente luminosa 
2.1 Introducción 
El Sol es la estrella del sistema planetario en el que se encuentra la Tierra; 
es la más cercana a la Tierra y el astro con mayor brillo aparente. Su presencia o 
su ausencia en el cielo determinan, respectivamente, el día y la noche en la 
Tierra. La energía radiada por el Sol es aprovechada por los seres fotosintéticos, 
que constituyen la base de la cadena trófica, siendo así la principal fuente de 
energía de la vida. También aporta la energía que mantiene en funcionamiento 
los procesos climáticos. El Sol es una estrella de la secuencia principal, con un 
tipo espectral G2, que se formó hace unos 5 mil millones de años y permanecerá 
en la secuencia principal aproximadamente otros 5 mil millones de años.  
 
Figura 2-1. Sistema planetario Solar. 
Se denomina secuencia principal a la región del diagrama de 
Hertzsprung-Russell (Figura 2-2) en la que se encuentran la mayor parte de las 
estrellas. El diagrama Hertzsprung-Russell relaciona la clasificación espectral 
con la magnitud absoluta, luminosidad y temperatura superficial de las 
estrellas.  Las estrellas que se ubican en esta banda son llamadas estrellas de la 
secuencia principal. Las más frías de esta curva son las enanas rojas mientras 
que las que están más al extremo de altas temperaturas son las supermasivas 
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gigantes azules. El diagrama H-R es un diagrama estadístico que muestra la 
temperatura efectiva de la estrellas en función de su luminosidad. Otras 
regiones del diagrama están ocupadas por estrellas gigantes de corta vida y 
evolución rápida o por enanas blancas muy estables. 
Una de las complicaciones de realizar un diagrama H-R es que la 
magnitud del eje vertical, la magnitud absoluta, no es observable directamente. 
La cantidad observada es la magnitud aparente en alguna banda, y para 
obtener una magnitud absoluta se necesita la distancia. Las distancias en 
astronomía son notablemente difíciles de obtener. En el caso de estrellas 
individuales relativamente cercanas el único método disponible es la paralaje. 
Pero en el caso de estrellas que se encuentren, aproximadamente, a la misma 
distancia, como cúmulos globulares o cúmulos abiertos, al poner en el eje 
vertical la magnitud aparente, se encuentra un diagrama reconocible. De la 
comparación de ese diagrama con un diagrama teórico, se puede deducir la 
distancia de un cúmulo y su edad. 
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Figura 2-2. Diagrama de Hertzsprung-Russell 
El Sol a pesar de ser una estrella mediana, es la única cuya forma se 
puede apreciar a simple vista, con un diámetro angular de 32' 35" de arco en el 
perihelio y 31' 31" en el afelio, lo que da un diámetro medio de 32' 03". Por una 
extraña coincidencia, la combinación de tamaños y distancias del Sol y la Luna 
son tales que se ven, aproximadamente, con el mismo tamaño aparente en el 
cielo. Esto permite una amplia gama de eclipses solares distintos (totales, 
anulares o parciales). 
2.2 Clasificación espectral del Sol 
El tipo espectral estelar, conocido también como Clasificación espectral 
de Harvard, ya que lo comenzó a esbozar Edward Charles Pickering de la 
Universidad Harvard en el año 1890, y que perfecciono Annie Jump Cannon de 
la misma universidad en 1901, es la clasificación estelar más utilizada en 
 MODELO ATMOSFÉRICO Y DE RADIACIÓN SOLAR PARA RECONOCIEMIENTO DE FIRMAS ESPECTRALES 
 
- 10 - 
astronomía. Las diferentes clases se enumeran de las más cálidas a frías. Son las 
siguientes:  
 
Figura 2-3. Clasificación espectral de las Estrellas. Las magnitudes Masa, Radio y Luminosidad, en proporción respecto 
al Sol (Sol=1). 
Las diferentes clases se dividen posteriormente siguiendo números 
arábicos del 0 al 9. A0 especifica las estrellas más calientes de la clase A, 
mientras que A9 se refiere a las más frías. Esta clasificación se completa con los 
tipos R, N y S. 
 
Figura 2-4. Relación entre tipo espectral y tamaño de las estrellas 
Resulta evidente el orden curioso en el que se disponen los tipos 
espectrales. La clasificación de Harvard de tipos espectrales estaba basada en la 
intensidad de las líneas de absorción de la serie de Balmer que son sensibles a la 
temperatura de la estrella. Estas líneas son las más prominentes del espectro en 
la mayor parte de las estrellas visibles. A las estrellas con líneas más intensas se 
les dio el nombre de clase espectral A, las siguientes en intensidad B y así hasta la 
P (líneas más débiles). Otras líneas de especies neutrales e ionizadas 
comenzaron a ser estudiadas (líneas H y K del calcio, líneas del sodio, etc). Se 
descubrió que parte de las clases utilizadas en la época estaban duplicadas y 
estas clases fueron retiradas. Después se descubrió que el orden en el que se 
habían establecido las clases era erróneo y también que finalmente era necesario 
incluir algunos de los tipos que habían sido retirados. 
Capítulo 2   El Sol. Caracterización de la fuente luminosa 
 
- 11 - 
El Sol es una estrella de tipo G2 por lo que es de una temperatura media 
dentro de las estrellas. Tienen líneas de hidrógeno aún más débiles que las F y 
cuentan con líneas de metales ionizados y neutros. A este tipo pertenecen 
también las gigantes y supergigantes amarillas (tipos de estrella poco común), 
como Wezen. 
2.3 Estructura del Sol 
El Sol posee una forma esférica y a causa de su lento movimiento de 
rotación, tiene también un leve achatamiento polar. Como en cualquier cuerpo 
masivo toda la materia que lo constituye es atraída hacia el centro del objeto por 
su propia fuerza gravitatoria. Sin embargo, el plasma que forma el Sol se 
encuentra en equilibrio ya que la creciente presión en el interior solar compensa 
la atracción gravitatoria produciéndose un equilibrio hidrostático. Estas 
enormes presiones se generan debido a la densidad del material en su núcleo y 
a las enormes temperaturas que se dan en él gracias a las reacciones 
termonucleares que allí acontecen. Existe además de la contribución puramente 
térmica una de origen fotónico. Se trata de la presión de radiación, nada 
despreciable, que es causada por el ingente flujo de fotones emitidos en el 
centro del Sol, y que es lo que forma el llamado viento solar presente en todo el 
sistema planetario. 
El Sol presenta una estructura en capas esféricas o en "capas de cebolla". 
La frontera física y las diferencias químicas entre las distintas capas son difíciles 
de establecer. Sin embargo, se puede establecer una magnitud física que es 
diferente para cada una de las capas. En la actualidad, la astrofísica dispone de 
un modelo de estructura solar que explica satisfactoriamente la mayoría de los 
fenómenos observados. Según este modelo, el Sol está formado por:  
 Núcleo 
 Zona radiante 




 Viento solar 
No obstante se omite la descripción de estas capas al no tener una 
relevancia particular para lo que sigue. 
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2.4 Emitancia y Radiación Solar  
Todos los objetos emiten radiación electromagnética por el mero hecho 
de tener una temperatura mayor al 0 absoluto. Esta radiación es conocida como 
emisión calorífica o como calor a las temperaturas ambiente a que estamos 
acostumbrados. Sin embargo el ancho de banda de esta radiación cubre desde el 
ultravioleta del espectro hasta un límite más o menos indefinido del infrarrojo 
lejano. La densidad de potencia de la emisión electromagnética de cualquier 
cuerpo depende de su temperatura. 
La radiación emitida por el Sol se puede calcular siguiendo el modelo de 
la radiación emitida por el llamado cuerpo negro. Un cuerpo negro es cualquier 
objeto que absorba toda la radiación que llega a su superficie. La representación 
más frecuente es un agujero en una cavidad oscura. En régimen estacionario el 
cuerpo negro reemite toda su radiación en diferentes longitudes de onda para 
mantener la energía interna y la temperatura constantes o aproximadamente 
constantes. 
 
Figura 2-5. Modelo de un Cuerpo Negro 
Se han postulado algunas leyes para caracterizar la forma en la que 
emiten los cuerpos negros. La ley formulada por Rayleigh y Jeans fue un 
intento de explicar y caracterizar la potencia espectral de la radiación de un 
cuerpo negro, pero fracasaron ya que, aunque proporciona resultados muy 
acordes con las medidas empíricas de la radiación en el margen de longitudes 
de onda grandes, los resultados para longitudes de onda más pequeñas no son 
congruentes. Esa inconsistencia se ha conocido históricamente como la catástrofe 
ultravioleta. La teoría predecía a principios del siglo XX, según los postulados de 
la física clásica, que un cuerpo negro en equilibrio térmico podría emitir 
radicación de potencia infinita. La catástrofe ultravioleta resulta del teorema 
que dice que todos los modos de resonancia de un sistema en equilibrio tienen 
una energía media de kT/2. Según el electromagnetismo clásico, el número de 
modos electromagnéticos en una cavidad de tres dimensiones, por unidad de 
frecuencia, es proporcional al cuadrado de la frecuencia. Esto implica que la 
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potencia irradiada por unidad de frecuencia debería seguir la ley de Rayleigh y 
Jeans, y ser proporcional al cuadrado de la frecuencia, tal y como se describe en 
la Figura 2-6. De esta forma, tanto la potencia de una frecuencia dada como la 
potencia total irradiada sería ilimitada cuanto más altas fueran las frecuencias 
consideradas (o más pequeñas las longitudes de onda): evidentemente esta es 
una conclusión que no tiene ningún sentido físico. 
 
 
Figura 2-6. Comparativa entre la ley de Rayleigh-Jeans, Wien y Plank. La ley de Rayleigh-Jeans no se soportaba por los 
experimentos y la falla se conoció como la catástrofe ultravioleta. 
Planck consiguió una expresión a partir de observaciones 
experimentales, mediante la hipótesis de los cuantos de energía. Es sabido que 
la solución final a este problema, llevado a cabo por Planck, abrió la puerta para 
la explicación del efecto fotoeléctrico (Einstein) y para el desarrollo de la 
mecánica cuántica. Podemos añadir a modo de paradoja que Plank siempre 
dudó de que sus famosos cuantos correspondieran con realidades físicas. A 
pesar de su brillante solución al problema del cuerpo negro quedó en cierto 
modo al margen del desarrollo de la nueva física cuántica. 
Un cuerpo negro perfecto no existe en la naturaleza, pero podemos tratar 
a muchos objetos como si realmente lo fuesen. Para llegar a la expresión de la 
emitancia y la irradiancia del Sol mediante el modelo del cuerpo negro 
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 Ley de Stephen-Boltzman 
 Ley de Wien 
 Densidad de modos de resonancia por unidad de volumen 
 Ley de Planck para la emitancia de cuerpos negros.  
2.4.1 Ley de Stephen-Boltzman 
Esta ley muestra la relación entre la potencia emitida por un cuerpo y su 
temperatura superficial. 
 4 2[ / ]MM e σT W m  (2-1) 
donde: 
 M es la emitancia [W/m2] 
 eM es la emitividad, factor adimensional que depende de cada cuerpo en 
particular y cuyo rango es 0< eM <1. 
   es la constante de Stephen. Esta constante fue deducida empíricamente 
por Stephen y justificada teóricamente por Boltzman y su valor es 
 =5.67x10-8 [W/m2K4]. 
 T es la temperatura del cuerpo en grados Kelvin. 
2.4.2 Ley de Wien 
Esta ley especifica que existe una relación inversa entre la longitud de 
onda en la que se produce el pico de emisión de un cuerpo negro y su 
temperatura. 
 3-2.898 10 [ ]MAXλ T m K    (2-2) 
Las consecuencias de la ley de Wien es que cuanta mayor sea la 
temperatura de un cuerpo negro menor es la longitud de onda de la radiación 
que emite.  
2.4.3 Número de modos resonantes en un cuerpo negro 
Las dos anteriores leyes no son suficientes para explicar cómo radia un 
cuerpo negro. La mejor manera de modelar un cuerpo negro es considerar una 
cavidad con un agujero pequeño. El estudio del número de modos resonantes 
de la cavidad nos proporciona la clave para obtener la energía contenida en un 
cuerpo negro.  
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Está probado, por consideraciones meramente geométricas, que la 
densidad de modos posibles, para  cualquier frecuencia, por unidad de 
volumen es: 
   3 338 [ ]3M
vv m
c
   (2-3) 
 siendo v  la frecuencia óptica considerada. 
2.4.4 Ley de Plank 
El número de  modos crece con la tercera potencia de v . Si consideramos 
que todos ellos tienen la misma energía, tendremos un incremento continuado 
de la potencia emitida con la frecuencia, lo cual no tiene sentido físico. Este fue 
uno de los problemas de las teorías de Rayleigh y Jeans.  
Planck lanzó la hipótesis de que la energía de un modo a una 
determinada frecuencia no puede variar de forma continua, sino tan sólo con 
incrementos discretos de valor h . 
Con esa suposición Planck obtuvo la densidad espectral de energía por 








hv Ju v m Hzc e


  (2-4) 
 











   
La energía dentro de la cavidad está relacionada con la potencia que se 
escapa a través del pequeño agujero. Esta relación se puede escribir de la 
siguiente manera: 
 2( ) ( )4BB v
c JI v u v sm Hz
      (2-5) 
Aquí conviene hacer la siguiente puntualización para no caer en 
equívocos. En radiometría el flujo de radiación, expresado por las letras Φ o P, 
hace referencia a la potencia emitida [W]. La emitancia es la densidad de 
potencia emitida por unidad de superficie del cuerpo emisor, es decir: 
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   2d WM r mdS      (2-6) 
Por otro lado la intensidad de radiación es la potencia emitida por 
unidad de ángulo sólido pudiéndose escribir dependiendo de los ángulos 
esféricos    y   de la siguiente manera: 
  , d WI srd
       (2-7) 
I proviene de la intensidad de radiación, pero también es llamada 
densidad de potencia. Sin embargo, llamamos a esta magnitud, como se dijo, 








hv WM v m Hzc e
      
(2-8) 
A lo largo de este proyecto utilizaremos el subíndice   o   cuando nos 
queramos referir a la densidad espectral de la magnitud en cuestión. Las curvas 
de emitancia se suelen representar como una función de la longitud de onda y 
no de la frecuencia, así: 
     ( ) ( ) ( ) ( )v v
dvM v dv M v d M v M v
d
  








hc WM m me
 
 
    
 (2-9) 
En el estudio del modelo descrito más adelante se ha calculado la 
emitancia para una temperatura media del Sol de 5.800K, dando como 
resultado la gráfica mostrada en la Figura 2-7. Es también conocida como Top-
Of-Atmosphere irradiance (TOA), es la cantidad de radiación global medida en un 
plano horizontal que se recibiría en una posición sobre la Tierra si no hubiera 
atmósfera o nubes (por ejemplo en el espacio exterior). Esta expresión se usa 
como referencia para comparar las medidas de energía solar real. 
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Figura 2-7. Emitancia Solar. 
2.4.5 Cálculo de la irradiancia solar a través de la emitancia 
 Para el estudio de este modelo nos interesa, más que la emitancia solar, 
la irradiancia. Como hemos visto la emitancia es potencia emitida por unidad 








hc WM m me
 
 
    
 (2-10) 
Definiremos la radiancia como la potencia emitida por unidad de 
superficie y por unidad de ángulo sólido. 
      
 2
2( , , )
d P WL r m srdSd
 (2-11) 
En fuentes inhomogéneas la radiancia dependería del punto de la fuente 
considerada (dependencia con r )  pero no es el caso del Sol. A lo que hay que 
añadir que la dependencia de la dirección considerada  ( , )  tampoco se da ya 
que el sol radia de forma isótropa. Debe notarse que en la definición de 
radiancia, L, la superficie que consideramos es la superficie efectiva vista desde 
cada dirección particular.  
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Figura 2-8.  Paso de emitancia a radiancia. Potencia emitida por unidad de superficie. 
De las expresiones de la Figura 2-8 junto con la ecuación (2-10) y la 
ecuación  (2-11) podemos extraer: 
 
  2 cosd P LdS d      
2




  cosM L d  (2-12) 
Si consideramos L constante: 
 M L  (2-13) 
Una vez llegados a este punto podemos  relacionar la radiancia L y el 
flujo de potencia a través de una superficie. 
 coseffdS dS  
θ
dS  
 2 effd P LdS d  
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Figura 2-9.  Paso de emitancia a radiancia. Potencia emitida por unidad de superficie y unidad de ángulo sólido 
 
    
2
2








De esta forma se puede expresar: 
 

      2
ˆ ˆ ˆ ˆ( )( )ˆ( , )
S S
n u n uP L r u dSdS
r r
 (2-16) 
La irradiancia E se define como la potencia que llega a un punto exterior 
(lo que se corresponde al módulo del vector de Poynting en la teoría EM). Se 
comprueba entonces:  
 

        22
ˆ ˆ ˆ ˆ( )( )ˆ( ) ( , )
S
n u n u WE r L r u dS mr r
 (2-17) 
Mediante esta última expresión particularizaremos con los datos del Sol 




695.890 Radio del Sol














Superficie a través de la cual 
calculamos el flujo. 
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Figura 2-10. Esquema Tierra-Sol. Cambio a coordenadas polares. 
          ˆ ˆ ˆcos cosr R sen x sen sen y z  
 ˆTSr d z  
           ˆ ˆ ˆcos ( cos )TSr r Rsen x Rsen sen y d R z  
     

     
   
 
 
2 2 2 2 2 2 2 2 2
12 2 2
( cos ( 2 cos cos
( 2 cos )
TS TS
TS TS
r r R sen R sen sen d Rd R
r r R d Rd
ˆ ˆn z  
 
 
 ˆ r ru r r  
   
cosˆ ˆ TSd Rn u
r r
 
        ˆ ˆ ˆ ˆ ˆcos cosn r sen x sen sen y z  
2 2 2 2cos ( cos )cos cosˆ ˆ TS TSRsen Rsen sen d R d Rn u
r r r r




         2
( cos )( cos )ˆ ˆ ˆ ˆ( )( ) TS TSd R d Ru n u n
r r
 (2-18) 
Considerando L=cte y : 
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Figura 2-11. Ángulo max . 
 
   




( cos )( cos )( )
( 2 cos )
TS TS
TS TS
d R d RE r d d
R d Rd
 (2-19) 
Tras la simplificación de la integral doble el resultado es 
inesperadamente sencillo: 
    
2 2
2 2( ) 22 TS TS



















Una vez llegados a este punto y con la ayuda de la ecuación (2-13) 
podemos expresar la irradiancia que llega a la superficie de la tierra a través de 











R WE M T d md
 (2-23) 
Donde TotalT  es la transmitividad de la atmósfera, descrito con más 
profusión en el siguiente apartado. Si obviamos el término de la transmitividad 
atmosférica obtendremos la irradiancia que llega a la Tierra antes de atravesar 
la atmósfera o la que llegaría a la superficie de la Tierra si no hubiese atmósfera.  
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Figura 2-12. Irradiancia solar teórica. 
Podemos comparar este resultado teórico con los datos empíricos 
hallados por Fröhlich y Wehrlidel del World Radiation Center3. En la Figura 
2-12 donde se aprecia que el cálculo de la irradiancia a partir de la emitancia del 
cuerpo negro se ajusta correctamente a los valores medidos de la Figura 2-13. 
Para el resto de las simulaciones que se mostrarán se utilizan los datos 
empíricos de la irradiancia del World Radiation Center. 
 
Figura 2-13. Irradiancia solar teórica vs datos de irradiancia empírica obtenida por Neckel, H., and D. Labs 4 . 
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Una manera de comprobar la coherencia de estos resultados sería 
integrar para todas las longitudes de onda la densidad espectral de irradiancia 
TOA, mostrada en la Figura 2-13 y comprobar que el resultado obtenido 
coincide con la constante solar: 1354W/m2. Se denomina así a la energía que por 
unidad de tiempo se recibe fuera de la atmósfera terrestre sobre la unidad de 
superficie perpendicular a la dirección de los rayos solares en su distancia 
media, el valor que se admite actualmente es de: 1354W/m2 que corresponde a 
un valor máximo en el perihelio de 1395W/m2 y un valor mínimo en el afelio de 
1308W/m2. 
Si realizamos la integral sobre las densidades espectrales de irradiancia, 
teórica y empírica que aparecen en la Figura 2-13 obtenemos  1065W/m2 y 
1054W/m2 respectivamente. Esto parece no coincidir con el resultado esperado. 
Esto se debe a que el rango de longitudes de onda que consideramos en el 
presente documento no abarca la totalidad del rango de longitudes de onda de 
las emisiones radiativas del Sol. Si consideramos todo el espectro de la 
irraciancia “top-of-atmosphere” hasta los 3µm obtendremos un resultado en 
torno a los 1354W/m2, en el caso del ejemplo de la Figura 2-14 1366W/m2.  
 
Figura 2-14. Irradiancia solar TOA hasta los 3 µm. 
Por otro lado se puede realizar la comprobación de que los resultados 
teóricos son coherentes utilizando en la expresión de la emitancia solar de la 
ecuación (2-9) todas las longitudes de onda hasta los 3µm posteriormente se 
aplica la expresión de la ecuación (2-23). De esta manera obtenemos el resultado 
de la Figura 2-15. Que al integrarla nos da un resultado de 1305W/m2. Lo que 
valida la caracterización de la fuente luminosa. 
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3  
Figura 2-15. Irradiancia Top of atmosphere obtenida a través de la expresión de la emitancia de un cuerpo negro para 
longitudes de onda hasta 3µm. 
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3 Modelo atmosférico terrestre 
3.1 La atmósfera 
El planeta Tierra está rodeado por una capa gaseosa llamada atmósfera 
que junto con las masas de agua, la hidrosfera, constituyen el sistema de capas 
fluidas cuyas dinámicas están íntimamente relacionadas. La atmósfera se 
mantiene atrapada en la Tierra por la fuerza de atracción gravitacional. 
Gracias a la atmósfera terrestre es posible la vida en el planeta. Por un 
lado impide la llegada de parte de los rayos ultravioletas, gracias a los picos de 
absorción que tiene el ozono en esa banda del espectro electromagnético como 
veremos más adelante, por otro lado reduce las diferencias de temperatura 
entre el día y la noche, y actúa como escudo protector contra los meteoritos. 
Podemos considerar que el 75% de la atmósfera se encuentra en los primeros 
11Km de altura desde la superficie y que a una altura de 30Km encontraríamos 
el 99%. Los fenómenos de evaporación de agua contribuyen por otra parte a 
suavizar la temperatura en la superficie terrestre, que, si no se produjeran, 
llegaría a los cien grados Celsius. 
3.2 Estructura de la atmósfera 
Atendiendo a diversas características la atmósfera se divide en varias 
capas. Considerando el comportamiento de la temperatura respecto la altura 
podemos considerar la siguiente división: troposfera, estratosfera, mesosfera o 
ionosfera, termosfera, y exosfera. 
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Figura 3-1. Estructura de la atmósfera según el comportamiento de la temperatura. 
3.2.1 La troposfera 
La troposfera es la capa cercana a la superficie terrestre, se extiende hasta 
unos 12km sobre ella (unos 19km en el Ecuador y unos 9km sobre los Polos), la 
temperatura disminuye a una tasa promedio de 6.5ºC por kilómetro. En esta 
capa, que concentra un 80% de toda la masa de la atmósfera, ocurren los 
fenómenos meteorológicos más relevantes. Concentra la mayor parte del 
oxígeno y del vapor de agua. En particular este último actúa como un regulador 
térmico del planeta; sin él, las diferencias térmicas entre el día y la noche serían 
tan grandes que no podríamos sobrevivir. En el límite superior de la troposfera, 
denominado tropopausa, es donde la temperatura deja de disminuir. La 
temperatura en ese punto ronda los -55ºC. 
3.2.2  La estratosfera 
La estratosfera se encuentra encima de la tropopausa y se extiende hasta 
unos 45-50km. En ella la temperatura aumenta con la altura hasta un valor 
cercano a 0ºC en su límite superior denominado estratopausa, aunque según 
algunos autores puede alcanzar incluso los 17ºC o más. Este aumento de 
temperatura con la altura (fenómeno conocido como inversión térmica) es 
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debido a que en la estratosfera es donde se encuentra la capa de ozono. Las 
moléculas de ozono provocan que la temperatura suba ya que absorbe la 
radiación electromagnética en la región del ultravioleta del sol y la convierte en 
calor. La concentración de masa atmosférica en los niveles superiores de la 
estratosfera y en las capas por encima de ella es tan baja (recuérdese que un 
99% de la masa está concentrada por debajo de los 30km aproximadamente) 
que el significado de la temperatura no es el mismo que tiene a nivel de la 
superficie del planeta. 
3.2.3 La mesosfera 
Por encima de la estratosfera la temperatura disminuye con la altura, 
definiendo la capa denominada mesosfera, la cual culmina a unos 80km de 
altitud donde la temperatura es del orden de -90ºC (mesopausa). Por encima de 
ese nivel, y hasta un nivel superior no bien definido la temperatura vuelve a 
aumentar con la altura definiendo la capa denominada termosfera. 
La mesosfera es la tercera capa de la atmósfera de la Tierra. La 
temperatura disminuye a medida que se sube, como hemos visto y como 
sucede en la troposfera. Es la zona más fría de la atmósfera. 
La mesosfera, que se extiende entre los 50 y 80km de altura, contiene sólo 
cerca del 0,1% de la masa total del aire. Por otro lado cobra especial relevancia 
dada la ionización y las reacciones químicas que ocurren en ella. La baja 
densidad del aire en la mesosfera determina la formación de turbulencias y 
ondas atmosféricas que actúan a escalas espaciales y temporales muy grandes. 
La mesosfera es la región donde las naves espaciales que vuelven a la Tierra 
empiezan a notar la estructura de los vientos de fondo, y no sólo el freno 
aerodinámico. También en esta capa se observan las estrellas fugaces que son 
meteroides que se han desintegrado en la termosfera. 
3.2.4 La termosfera 
La termosfera es la capa de la atmósfera terrestre que se encuentra entre 
la mesosfera y la exosfera. Dentro de esta capa, la radiación ultravioleta, pero 
sobretodo los rayos gamma y rayos X provenientes del Sol, provocan la 
ionización de átomos y moléculas. En dicho proceso los gases que la componen 
elevan su temperatura varios cientos de grados, de ahí su nombre. Es la capa de 
la atmósfera en la que operan los transbordadores espaciales. 
Se extiende desde los 80km a los 600km, aproximadamente. A esta 
altura, el aire es muy tenue y la temperatura cambia con la actividad solar. Si el 
Sol está activo, las temperaturas en la termosfera pueden llegar a 1.500°C. Está 
constituida por gran cantidad de partículas con carga eléctrica. 
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3.2.5 La exosfera 
La exosfera es la capa de la atmósfera en la que los gases poco a poco se 
dispersan hasta que la composición se asimila a la del espacio interplanetario. 
Es la última capa de la atmósfera terrestre, se localiza por encima de la 
termosfera, aproximadamente a unos 600km de altitud, en contacto con el 
espacio exterior, donde existe prácticamente el vacío. Es la región atmosférica 
más distante de la superficie terrestre. En esta capa la temperatura no varía y el 
aire pierde sus cualidades fisicoquímicas (espacio interplanetario, exterior a la 
atmósfera terrestre). 
Su límite inferior se localiza a una altitud generalmente de entre 600 y 
700km, aproximadamente. Su límite con el espacio llega en promedio a los 
10.000km por lo que la exosfera está contenida en la magnetosfera (500-
60.000km), que representa el campo magnético de la Tierra. En esa región, hay 
un alto contenido de polvo cósmico que cae sobre la Tierra y que hace aumentar 
su peso en unas 20.000 toneladas. Es la zona de tránsito entre la atmósfera 
terrestre y el espacio interplanetario y en ella se pueden encontrar satélites 
meteorológicos de órbita polar. 
En la exosfera, el 'concepto popular' de temperatura desaparece, ya que 
la densidad del aire es casi despreciable además en ella la ionización de las 
moléculas determina que la atracción del campo magnético terrestre sea mayor 
que la del gravitatorio (de ahí que también se la denomina magnetosfera). Esta 
ionización crea lo que desde el exterior se ve como los "Cinturones de Van 
Allen". En la exosfera es en el único lugar donde los gases pueden escapar ya 
que la gravedad no es tan fuerte. Por lo tanto, las moléculas de los gases más 
ligeros poseen una velocidad media que les permite escapar hacia el espacio 
interplanetario sin que la fuerza gravitatoria de la Tierra sea suficiente para 
retenerlas. Los gases que así se difunden en el vacío representan una 
pequeñísima parte de la atmósfera terrestre. 
A partir de aquí se encuentran los satélites artificiales. 
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Figura 3-2.  Esquema de las estructuras de la atmósfera. 
3.3 Regiones atmosféricas 
Dentro de las cinco capas principales que acabamos de ver, determinadas 
por el comportamiento de la temperatura con la altura, existen más divisiones 
atendiendo a varias propiedades. Una posible división (existe alguna variante 
ligeramente distinta) sería: 
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 Ozonosfera: región de la atmósfera donde se concentra la mayor parte del 
ozono. Se encuentra en la baja estratosfera, entre los 15 y 32km, 
aproximadamente. Esta capa nos protege de la radiación ultravioleta del 
Sol. 
 Ionosfera: región ionizada por el bombardeo producido por la radiación 
solar. Se corresponde aproximadamente con toda la termosfera. 
 Magnetosfera: Región exterior a la Tierra donde el campo magnético, 
generado por el núcleo terrestre, actúa como protector de los vientos 
solares. 
 Capas de airglow: Son capas situadas cerca de la mesopausa, que se 
caracterizan por la luminiscencia (incluso nocturna) causada por la 
reestructuración de átomos en forma de moléculas que habían sido 
ionizadas por la luz solar durante el día, o por rayos cósmicos. Las 
principales capas son la del OH, a unos 85km, y la de O2, situada a unos 
95km de altura, ambas con un grosor aproximado de unos 10km. 
En parte de la literatura del estudio de la atmósfera aparecen también la 
homosfera y la heterosfera cuya característica reseñable es que la composición 
química de sus elementos que no dependen de los pesos moleculares ya que los 
elementos se encuentran en mezcla turbulenta. De esta división se habla más 
adelante. 
3.3.1 La ozonosfera 
Se denomina capa de ozono, u ozonosfera, a la zona de la estratosfera 
terrestre que contiene una concentración relativamente alta de ozono. Esta capa, 
como podemos observar en la Figura 3-3, que se extiende aproximadamente de 
los 15km a los 40km de altitud, reúne el 90% del ozono presente en la atmósfera 
y absorbe del 97% al 99% de la radiación ultravioleta de alta frecuencia. 
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Figura 3-3. Concentración de ozono respecto la altura. 
La capa de ozono fue descubierta en 1913 por los físicos franceses 
Charles Fabry y Henri Buisson. Sus propiedades fueron examinadas en detalle 
por el meteorólogo británico Gordon Miller Bourne Dobson, quien desarrolló 
un sencillo espectrofotómetro que podía ser usado para medir el ozono 
estratosférico desde la superficie terrestre. Entre 1928 y 1958 Dobson estableció 
una red mundial de estaciones de monitoreo de ozono, las cuales continúan 
operando en la actualidad. La Unidad Dobson, una unidad de medición de la 
cantidad de ozono, fue establecida en su honor. 
El seguimiento observacional de la capa de ozono, llevado a cabo en los 
últimos años, ha llegado a la conclusión de que dicha capa puede considerarse 
seriamente amenazada por el uso de determinados compuestos químicos 
industriales. Este es el motivo principal por el que se reunió la Asamblea 
General de las Naciones Unidas el 16 de septiembre de 1987, firmando el 
Protocolo de Montreal. En 1994, la Asamblea General de las Naciones Unidas 
proclamó el día 16 de septiembre como el Día Internacional para la 
Preservación de la Capa de Ozono. 
3.3.2 La ionosfera 
La ionosfera es la parte de la atmósfera terrestre ionizada 
permanentemente debido a la fotoionización que provoca la radiación solar. Se 
sitúa entre la mesosfera y la exosfera, y en promedio se extiende 
aproximadamente entre los 85km y los 700km de altitud, aunque los límites 
inferior y superior varían según autores y se quedan en 80-90 y 600-800km 
respectivamente. Por otra parte, algunos consideran que la alta ionosfera 
constituye el límite inferior de la magnetosfera, solapándose ligeramente ambas 
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capas (entre los 500 y 600-800km). La ionosfera también se conoce como 
termosfera por las elevadas temperaturas que se alcanzan en ella debido a que 
los gases están en general ionizados. Si el sol está activo, las temperaturas en la 
termosfera pueden llegar a 1.500°C; sin embargo, estas elevadas temperaturas 
no se corresponden con la sensación de calor que tendríamos en la troposfera 
porque en la termosfera la densidad es muchísimo más baja. Los gases aparecen 
ionizados porque esta capa absorbe las radiaciones solares de menor longitud 
de onda (rayos gamma y rayos X) que son altamente energéticos. 
Entre las propiedades de la ionosfera, encontramos que esta capa 
contribuye esencialmente en la reflexión de las ondas de radio emitidas desde la 
superficie terrestre (Figura 3-4), lo que posibilita que éstas puedan viajar 
grandes distancias sobre la Tierra gracias a las partículas de iones (cargadas de 
electricidad) presentes en esta capa. Además, en esta capa se desintegran la 
mayoría de meteroides, a una altura entre 80 y 110km, debido al rozamiento 
con el aire y dan lugar a meteoros o estrellas fugaces. 
 
Figura 3-4.  Reflexión de ondas de radio en la ionosfera. 
Pero las estrellas fugaces no son el único fenómeno luminoso que ocurre 
en esta capa. En las regiones polares las partículas cargadas portadas por el 
viento solar son atrapadas por el campo magnético terrestre incidiendo sobre la 
parte superior de la ionosfera y dando lugar a la formación de auroras. 
Existe una diferencia entre los criterios seguidos para designar una capa 
como termosfera o ionosfera, por lo que se trata de dos entidades físicas a priori 
diferentes. Mientras que la designación de termosfera se basa simplemente en el 
perfil de temperaturas vertical, el criterio para designar la ionosfera hace 
referencia a la presencia destacable de iones y por lo tanto entra en relación con 
la propagación de ondas de radio. Sin embargo, los límites obtenidos con ambos 
criterios son muy difusos y además coinciden entre sí. De hecho, según algunos 
autores la ionosfera estaría contenida en la termosfera, mientras que según 
otros, sería al contrario y la termosfera se contendría en la ionosfera , y sin 
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embargo los intervalos de ambas capas son aproximadamente coincidentes en 
todos los casos. 
A pesar de ello, existe una pequeña diferencia insalvable entre el criterio 
de la ionización y el de la temperatura, y es que debido a la influencia 
magnética solar, las propiedades iónicas de la atmósfera cambian más 
bruscamente con el ciclo diario que el perfil de temperaturas vertical, que se 
mantiene aproximadamente constante. Por ese motivo, los límites asociados a la 
ionosfera son todavía más variables que los de la termosfera. De hecho, el límite 
inferior de la ionosfera es muy variable: mientras que por la noche se encuentra 
en la capa E, a unos 110km, durante el día aparece una capa D, alrededor de los 
60km. 
En la ionosfera, los gases atmosféricos son tan tenues que es posible 
encontrar electrones libres e iones positivos. La ionosfera posee por lo tanto 
propiedades de un gas tenue y de un plasma. La masa total de la ionosfera es 
inferior a un 0,1% de la masa de la atmósfera. Las cargas se separan por la 
acción de las radiaciones de alta energía provenientes del Sol. En las capas 
tenues de la ionosfera los tiempos de recombinación de los iones son superiores 
al periodo día noche por lo que la ionosfera retiene gran parte de sus 
propiedades incluso en las regiones no iluminadas del planeta. Dependiendo 
del grado de ionización de cada nivel de altura pueden encontrarse picos de 
ionización en capas denominadas "D," "E," "F1," y "F2". Dado que el grado de 
ionización es producido directamente por la acción solar una actividad anómala 
del Sol puede alterar las propiedades de la ionosfera y su capacidad de reflejar 
las ondas de radio terrestre alterando las comunicaciones en la Tierra. La 
estructura de la ionosfera viene marcada por el gradiente de la densidad 
electrónica. 
Así tenemos las siguientes capas: 
 60km: capa D. Sólo aparece durante el día y es sumamente absorbente para 
frecuencias por debajo de unos 10MHz, protegiendo la superficie terrestre 
de gran parte de la radiación espacial. 
 80-110km: capa E o capa de Kennelly-Heaviside (o capa de Heaviside). 
 180-600km: capas F o capas de Appleton. Las capas F se elevan por la noche 
por lo que cambian sus propiedades de reflexión.6 
 180-300km: capa F1. Esta capa sufre una fluctuación diaria mayor 
que la F2, por lo que llega a mezclarse con ésta. 
 300-600km: capa F2. Es la capa más alta de la ionosfera. 
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Figura 3-5. Variación de la temperatura con la altura y variación de la densidad electrónica. 
La ionosfera es un sistema dinámico, en constante cambio, gobernado 
por múltiples parámetros, de los cuales tienen una influencia destacable todas 
las variaciones que se producen en la atmósfera, como: 
 La variación de las condiciones meteorológicas. 
 Las emisiones electromagnéticas. 
 Las variaciones que se producen en el campo magnético terrestre. 
Por lo tanto se puede considerar a la ionosfera como un monitor de gran 
precisión de los cambios atmosféricos. De hecho se han realizado numerosos 
estudios para, por ejemplo, medir las variaciones ionosféricas y emplearlas para 
predecir los terremotos que se producirán en la tierra. 
Un caso real de aplicación de estas medidas fue el terremoto de mayo de 
1960 en Chile, donde se detectó en la ionosfera, con 6 días de antelación, un 
aumento en la generación de Emisiones Electromagnéticas5. El método más 
preciso actualmente para medir esas variaciones ionosféricas son los 
ionogramas. Para tratar cada una de las peculiaridades que acontecen en la 
ionosfera, ésta se estructuró en una serie de regiones. 
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Figura 3-6. Ionograma dependiendo de la frecuencia y la altura. 
3.3.3 La magnetosfera 
La magnetosfera es una región alrededor de un planeta en la que el 
campo magnético de éste desvía la mayor parte del viento solar formando un 
escudo protector contra las partículas cargadas de alta energía procedentes del 
Sol. La magnetosfera terrestre no es única en el Sistema Solar, todos los planetas 
con campo magnético, Mercurio, Júpiter, Saturno, Urano, y Neptuno poseen 
una magnetosfera propia. Ganímedes, satélite de Júpiter, tiene un campo 
magnético pero demasiado débil para atrapar el plasma del viento solar. Marte 
tiene una muy débil magnetización superficial sin magnetosfera exterior. 
Las partículas del viento solar que son detenidas forman los cinturones 
de Van Allen. En los polos magnéticos, las zonas en las que las líneas del campo 
magnético terrestre penetran en su interior, parte de las partículas cargadas son 
conducidas sobre la alta atmósfera produciendo las auroras boreales o 
australes. Tales fenómenos aurorales han sido observados también en Júpiter y 
Saturno. 
La magnetosfera (500-60.000km) contiene gran parte de la exosfera (700-
10.000km), y es la parte más externa y amplia de la atmósfera terrestre. Es decir, 
comienza a unos 500km de altura, por encima de la ionosfera, donde las 
partículas ionizadas de la atmósfera interaccionan con mayor intensidad con el 
campo magnético terrestre. La magnetosfera interacciona con el viento solar en 
una región denominada magnetopausa que se encuentra a unos 60.000km de la 
Tierra en la dirección Tierra-Sol y a mucha mayor distancia en la dirección 
opuesta. Por delante de la magnetopausa se encuentra la superficie de choque 
entre el viento solar y el campo magnético. En esta región el plasma solar se 
frena rápidamente antes de ser desviado por el resto de la magnetosfera. Las 
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partículas cargadas del viento solar son arrastradas por el campo magnético 
sobre los polos magnéticos dando lugar a la formación de auroras polares, 
boreales en el hemisferio norte y australes en el hemisferio sur. En el lado no 
iluminado las líneas de campo se deforman y alargan arrastradas por el viento 
solar alcanzando un tamaño de 300.000 km en la dirección opuesta al Sol. 
A unos pocos millares de kilómetros de la superficie terrestre se 
encuentra una región en el ecuador magnético en el que muchas de las 
partículas cargadas son atrapadas y aceleradas formando los cinturones de Van 
Allen o cinturones de radiación. 
Algunos científicos piensan que sin la magnetosfera la Tierra hubiera 
perdido la mayoría del agua de la atmósfera y los océanos en el espacio, debido 
al impacto de partículas energéticas que disociarían los átomos de hidrógeno y 
oxígeno permitiendo escapar los ligeros átomos de hidrógeno, por lo que el 
planeta se parecería mucho más a Marte. Se estima que este pudo ser un factor 
importante en la pérdida de agua de la atmósfera primitiva Marciana. 
 
Figura 3-7. Representación artística de los efectos de la magnetosfera. 
La magnetosfera terrestre fue descubierta en 1958 por el satélite 
estadounidense Explorer I. Antes de ello se conocían algunos efectos 
magnéticos en el espacio ya que las erupciones solares producían en ocasiones 
tormentas magnéticas en la Tierra detectables por medio de ondas de radio. 
Nadie sabía sin embargo cómo o por qué se producían estas corrientes y 
también era desconocido el viento solar. 
Antes de esto, los científicos sabían que fluía la corriente eléctrica en el 
espacio, debido a las erupciones solares. No se sabía, sin embargo, cuando esas 
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corrientes fluían y por qué. En agosto y septiembre de 1958, el Proyecto Argus 
se realizó para probar una teoría sobre la formación de los cinturones de 
radiación que podrían tener uso táctico en la guerra. 
En 1959 Thomas Gold propuso el nombre de la magnetosfera, cuando 
escribió: "La región por encima de la ionosfera, en la que el campo magnético de 
la tierra, predomina sobre las corrientes de gas y partículas rápidas cargadas, se 
sabe que se extiende en un distancia del orden de 10 radios terrestres, por lo 
que podría ser llamada apropiadamente como magnetosfera" 
Una tormenta geomagnética es una perturbación temporal de la 
magnetosfera terrestre. Asociada a una eyección de masa coronal (CME), un 
agujero en la corona o una llamarada solar, es una onda de choque de viento 
solar que llega entre 24 y 36 horas después del suceso. Esto solamente ocurre si 
la onda de choque viaja hacia la Tierra. La presión del viento solar sobre la 
magnetosfera aumentará o disminuirá en función de la actividad solar. La 
presión del viento solar modifica las corrientes eléctricas en la ionosfera. Las 
tormentas magnéticas duran de 24 a 48 horas, aunque pueden prolongarse 
varios días. 
 Erupción solar: La primera etapa, que puede romper las comunicaciones. 
Tarda 8 minutos en llegar. Además, hace que la atmósfera aumente su 
tamaño hasta las órbitas de los satélites, altere sus órbitas y haga que estos 
caigan a tierra. 
 Tormenta de Radiación: Consiste en un "bombardeo" de radiación contra la 
Tierra. Esta puede freír los circuitos eléctricos y atacar a las personas. En la 
Tierra estamos protegidos gracias a los efectos combinados de la Atmósfera 
y la Magnetosfera. Debido a esto, sólo afecta a los astronautas que no estén 
a salvo. 
 CME: La onda más peligrosa, ya que daña a los satélites y a los 
transformadores eléctricos del planeta por los que pase electricidad. Daña 
las comunicaciones en todo el planeta. Tiene campo magnético: si está 
orientada al norte, rebotará inofensivamente en la magnetosfera; si está 
orientada hacia el sur, causaría una catástrofe global, por los daños que 
ocasionaría. 
3.3.4 Capas de airglow 
Son capas situadas cerca de la mesopausa, que se caracterizan por la 
luminiscencia (incluso nocturna) causada por la reestructuración de átomos en 
forma de moléculas que habían sido ionizadas por la luz solar durante el día, o 
por rayos cósmicos. Las principales capas son la del OH, a unos 85km, y la de 
O2, situada a unos 95km de altura, ambas con un grosor aproximado de unos 
10km. Sin embargo, el elemento más importante por su concentración, que 
genera el fenómeno del airglow es el nitrógeno, tanto cuando combina con el 
hidrógeno como cuando se combina con el oxígeno; pero también podemos 
encontrar luminiscencia con OI y NaI 
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El airglow es una emisión de luz por parte de la una atmósfera 
planetaria. En el caso de la Tierra este fenómeno causa que el cielo nocturno 
nunca sea del todo oscuro (quitando los efectos de la luz de las estrellas y de la 
luz difuminada del Sol)  
El fenómeno del airglow fue identificado por primera vez por el Sueco 
Anders Ángstrom. Desde entonces ha sido estudiado en el laboratorio, y se ha 
observado que varias reacciones químicas emiten energía en forma de ondas 
electromagnéticas como parte del proceso. Se han identificado algunos de esos 
procesos, que estarían presentes en la atmósfera de la Tierra, y los astrónomos 
han verificado que tales emisiones están presentes. 
El airglow es causado por varios procesos en la atmósfera superior como 
por ejemplo la recombinación de los iones que son foto-ionizados por el Sol 
durante el día, la luminiscencia causada por rayos cósmicos que golpean la 
atmósfera superior, y la químico-luminiscencia causada principalmente por el 
oxígeno y el nitrógeno que reaccionan con los iones de hidroxil (OH−) a una 
altura de unos cientos de kilómetros. No es perceptible durante el día debido a 
la luz del Sol. 
Incluso en los mejores observatorios de la tierra, el fenómeno del airglow 
limita la sensibilidad de telescopios en las longitudes de onda del visible. En 
parte por esta razón, los telescopios de base espacial como el Telescopio Hubble 
pueden observar objetos mucho más débiles que los telescopios corrientes 
basados en tierra en las longitudes de onda del espectro del visible. 
El airglow durante la noche pude ser lo suficientemente brillante como 
para que un observador lo pueda distinguir, gracias a su característico color 
azuloso. Aunque el airglow es un proceso uniforme en toda la atmósfera, para 
un observador en tierra aparecerá más brillante alrededor de 10º sobre el 
horizonte,  ya que mirando a través de toda la profundidad de la atmósfera lo 
más bajo (cercano al horizonte) aparenta ser más grande. Aún más cerca del 
horizonte la absorción y dispersión atmosférica reduce hasta eliminar el brillo 
del airglow. 
Un mecanismo típico de airglow es cuando un átomo de nitrógeno se 
combina con un átomo de oxígeno para formar una molécula de óxido nítrico 
(NO). En este proceso se emite un fotón. Este fotón puede tener cualquiera de 
las varias longitudes de onda diferentes características de las moléculas de 
óxido nítrico.  
Existen átomos libres que están disponibles para este proceso porque las 
moléculas de nitrógeno (N2) y el oxígeno (O2) se disocian por la energía solar en 
las capas superiores de la atmósfera, y se pueden encontrar el uno al otro para 
formar NO. Otros procesos que pueden crear este fenómeno luminoso son las 
formaciones de AH, OI y NaI. 
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El brillo del cielo se expresa típicamente en magnitudes astronómicas por 
el cuadrado de arcosegundo del cielo. 
3.4 Composición química de la atmósfera 
Atendiendo a la composición química de la atmósfera se distinguen 2 
capas: la homosfera y la heterosfera.  
Cerca de la superficie terrestre la atmósfera seca (sin vapor de agua) está 
compuesta en un 99% de su volumen por nitrógeno (78.1%) y oxígeno (20.9%). 
El 1% restante se reparte entre un conjunto de otros gases, entre los cuales 
destacan el argón (Ar) con una concentración de 0.93%, el anhídrido carbónico 
(CO2) con 0.033% y otros como el neón (Ne) y el helio (He) con concentraciones 
aún menores. 
Aparte de estos gases, que mantienen una concentración más o menos 
constante en los primeros 80km sobre la superficie, la atmósfera terrestre 
contiene también una concentración variable (entre un 1% y 4% del volumen 
total) de vapor de agua (H2O). Este se incorpora a la atmósfera mediante el 
proceso de evaporación desde la superficie, y es removido de ella mediante el 
proceso de condensación en las nubes, y posterior precipitación en forma 
líquida (lluvia) o sólida (nieve o granizo). 
El vapor de agua y el CO2 son los dos componentes gaseosos más 
importantes en la generación del efecto invernadero en la atmósfera terrestre. 
La altura de la atmósfera de la Tierra es de más de 100 km, aunque más 
de la mitad de su masa se concentra en los seis primeros km y el 75% en los 
primeros 11km de altura desde la superficie planetaria. La masa de la atmósfera 
es de 5,1x1018kg. 
3.4.1 La homosfera 
La homosfera es la capa inferior de la atmósfera clasificada según su 
composición. Se extiende hasta los 100km de altura aproximadamente y se 
caracteriza por mantenerse constante la concentración de la mayoría de los 
gases constituyentes allí presentes debido a fenómenos de mezcla convectiva y 
turbulenta. Las excepciones a éstos son el vapor de agua y el ozono.  
3.4.2 La heterosfera 
Por encima de la homosfera se halla la heterosfera, que se extiende a 
partir de los 100km de altura aproximadamente. Allí, la composición del aire ya 
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no es constante debido a fenómenos de difusión molecular. Hay mayor 
concentración de los componentes más ligeros y de forma estratificada: 
nitrógeno, oxígeno, helio e hidrógeno. 
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4 Modelo de Bird y Riordan 
4.1 Introducción  
Una vez caracterizada la fuente luminosa y la atmósfera pasamos a la 
descripción del modelo  físico de irradiancia directa, difusa y global a través de 
la atmósfera. 
Numerosos estudios han sido realizados para el cálculo o estimación de 
las diferentes irradiancias sobre una superficie dada. La motivación de estos 
estudios han sido muy distintas, siendo muy distintas, también, las 
metodologías de trabajo. Existen estudios de irradiación para el 
aprovechamiento de la energía termosolar que contemplan todo tipo de climas. 
Otros  modelos que solo analizan los cielos despejados con el objetivo de 
realizar precisas calibraciones en aparatos de medida, o para cálculos de 
potencia de sistemas de refrigeración (aire acondicionado), o para obtener las 
curvas de irradiancia en una ubicación concreta para la instalación de una 
planta fotovoltaica. Por otro lado existen estudios que modelan la irradiancia o 
valores instantáneos de radiación [W/m2] mediante dos técnicas distintas: los 
basados en determinados datos de radiación acompañados de ciertas medidas 
experimentales climáticas y los que utilizan otros medios como las imágenes de 
satélites. 
Como se vio en la presentación, el objetivo de este proyecto es obtener un 
modelo que pueda servir de referencia para el reconocimiento de firmas 
espectrales, con lo cual interesa un modelo que genere datos de radiación 
instantánea en condiciones de cielos claros (sin nubes). 
En el presente documento, se desarrolla un modelo espectral para el 
cálculo de la irradiancia directa normal y difusa en la superficie de la tierra 
durante días claros. Este es un modelo que incorpora la metodología, así como 
un algoritmo para calcular espectros en superficies planas, basado en los 
estudios de  R. Bird y C. Riordan y en el de C. Justus y  M.V. Paris6. 
El objetivo principal de este estudio es el de proporcionar la capacidad 
de calcular espectros terrestres, de la forma más exacta, usando únicamente un 
PC y un algoritmo simulador, con el fin de, de alguna forma, asentar unas bases 
 MODELO ATMOSFÉRICO Y DE RADIACIÓN SOLAR PARA RECONOCIEMIENTO DE FIRMAS ESPECTRALES 
 
- 42 - 
para la detección  de objetos a través sus respectivas firmas espectrales. Esta es 
una técnica muy utilizada para el reconocimiento de terrenos, control de 
cosechas, exploración mineral superficial, etc., sin la necesidad de sistemas 
ópticos complejos de alta definición. De igual modo puede servir para estimar 
la potencia de background recibida por detectores terrestres en enlaces ópticos 
con satélites. 
El modelo de Bird y Riordan está basado en modelos desarrollados por 
Leckner, Brine e Iqbal. Esos trabajos fueron completados posteriormente por C. 
G. Justus y M. V. Paris, en los que se realizaron algunos ajustes del primer 
modelo. En el modelo presentado aquí, se refina el modelo de Justus y Paris. 
La radiación solar, en su camino hacia la superficie terrestre, sufre dos 
tipos de interacciones: 
 Difusión o dispersión 
 Absorción 
Estos fenómenos dependen tanto de la naturaleza, cantidad y 
propiedades ópticas de los componentes atmosféricos, como de la distribución 
espectral de la radiación. Una parte de la radiación en su camino hacia la 
superficie de la Tierra, llega al suelo en línea recta, desde el disco solar, 
denominándose radiación directa. La otra, que se denomina componente 
difusa, y procede de toda la bóveda celeste, está compuesta tanto por la 
radiación difundida en la atmósfera (debido a que la difusión se realiza en 
todas direcciones y una parte es devuelta al espacio), la radiación solar 
procedente de reflexiones múltiples entre el suelo y la atmósfera, la emitida por 
los componentes atmosféricos (de onda muy larga) y la que procede de 
reflexiones en la atmósfera de la radiación terrestre (también de onda muy 
larga). 
Es de gran importancia el conocimiento del efecto de la atenuación 
producida por la atmósfera en la radiación incidente, sobre todo cuando se 
marca el objetivo de calcular la irradiación que llega a un lugar determinado de 
la superficie terrestre, a partir del valor conocido de la radiación extraterrestre 
especialmente para el reconocimiento de firmas espectrales. 
4.2 Modelos físicos precedentes 
Cuando se habla de modelo físico se hace referencia al método y los 
principios para obtener el modelo, consistente en una serie de 
parametrizaciones basadas en integraciones previas de las funciones de 
transmitancia espectral a base de tener en cuenta separadamente las fuentes de 
extinción de la radiación que existen en la atmósfera. Esto conlleva un 
compromiso entre la aproximación puramente teórica de los “modelos 
Capítulo 4   Modelo de Bird y Riordan 
 
- 43 - 
rigurosos” (basados en una solución de la ecuación de transferencia radiativa), 
y la aproximación empírica que se utiliza en los “modelos de regresión”. 
Por orden cronológico se comentarán, someramente, un conjunto de 
modelos de irradiancias solares. Algunos de ellos deben su interés a ser 
pioneros en este campo, otros introducen simplificaciones o mejoras 
sustanciales. Todos ellos han sido adoptados por la comunidad científica. No se 
entrará en detalle en ninguno de ellos ya que el expuesto en este estudio es 
fruto de la evolución y supervisión de todos ellos.  
4.2.1 Modelo de Moon 
Parry Moon, del Instituto de Tecnológico de Massachussets, elaboró en 
1940 un modelo para obtener la irradiancia directa y propuso unas curvas de 
radiación estándar. Para ello compuso el espectro de la radiación extraterrestre 
usando medidas realizadas en la superficie, entre los años 1920 y 1934, por la 
Smithsonian Institution y utilizando para algunos intervalos el modelo del 
cuerpo negro a 6000K. 
El modelo de Moon adolecía de la limitación de haber supuesto ciertos 
valores de concentración de ozono, agua precipitable y turbidez relativos a 
Washington, por lo que era necesario adaptarlo a la variabilidad de estos 
valores en otros lugares. Continuando con su tarea Threkeld y Jordan utilizaron 
su modelo para elaborar el modelo ASHRAE que se describe más adelante.  
4.2.2 Modelo de Atwater y Ball  
Este modelo fue publicado conjuntamente por M.A. Atwater y J.T. Ball 
en sendos trabajos de 1978 y 19797. Constituye una propuesta completa de 
interpretación de las diferentes irradiancias sobre una superficie horizontal.  
En este modelo para el cielo despejado se requieren los siguientes 
parámetros: constante solar, ángulo cenital, presión en la superficie, albedo del 
suelo, vapor de agua precipitable, concentración de ozono y turbiedad.  
Este método es muy sencillo, exceptuando la expresión de la 
transmitancia de los aerosoles que puede resultar excesivamente rigurosa pero 
que fallaba ya que sólo es aplicable para cielos de extrema claridad como 
comprobó Bird al comparar los resultados de este modelo con los obtenidos en 
códigos espectrales rigurosos. 
4.2.3 Modelo de Davies y Hay 
Los resultados de este modelo de radiación directa y difusa fueron fruto 
de comparar los modelos existentes hasta entonces8. Los parámetros de entrada 
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que utilizaban fueron: la constante solar, el ángulo cenital, la presión 
atmosférica en la superficie, el albedo del suelo, el vapor de agua precipitable, 
el ozono total, el single scattering albedo de aerosoles para el que se sugería el 
valor de 0.98 al que llamamos 0w , el aerosol forward scattering ratio” 
representado por cF  (en este estudio llamado sF ) para el que sugiere el valor de 
0.85 y la transmitancia de los aerosoles. 
Podríamos decir  que este modelo  fue el primero en proponer un cálculo 
para la irradiancia difusa pero carecía de un método para tratar la transmitancia 
de aerosoles y necesitaba una tabla para la estimación de la dispersión 
molecular (dispersión de Rayleigh). 
4.2.4 Modelo de Watt 
El modelo de insolación directa y difusa desarrollado por Watt en 19789 
está basado en parte en el ya mencionado modelo de Moon.  Se mejoraron 
algunas de las expresiones utilizadas por Moon e introdujo los “modificadores 
de la longitud del camino” que juegan un papel similar a la masa de aire de 
otros modelos. En su estudio Watt incluyó el efecto de la mezcla de gases mas 
comunes en la absorción de vapor de agua, hecho que puede ocasionar 
distorsiones en los resultados. Por otro lado entre sus parámetros utilizó el 
coeficiente de turbiedad de capas altas de la atmósfera, pero éste resulta 
ambiguo y difícilmente obtenible por lo que acaba siendo una parámetro que se 
ha de preestablecer. 
4.2.5 Modelo de Hoyt 
Publicado en 197810 sirve para estimar la irradiancia solar global 
horizontal e incluye un modelo para la componente directa. Las variables de 
entrada en este modelo son: la constante solar, el ángulo cenital, presión 
atmosférica en la superficie, albedo del suelo, vapor de agua precipitable, ozono 
total y la turbiedad a una determinada longitud de onda. 
El procedimiento que se debe seguir para obtener ciertas funciones de 
este modelo (por ejemplo las relativas a la transmitancia de los aerosoles) es 
tedioso y poco flexible ya que están en forma tabulada y no son expresiones 
empíricas. Además el uso de tablas a menudo requiere interpolaciones entre 
puntos y el rango de masas de aire y coeficientes de turbiedad listados es 
pequeño.  
No obstante constituye un modelo completo y de cuyas tablas y 
metodología se obtienen expresiones que utilizan modelos posteriores más 
perfeccionados. 
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4.2.6 Modelo de Lacis y Hansen 
El modelo de Lacis y Hansen 11 fue concebido solamente para estimar 
irradiancia global, sin embargo las expresiones que aporta tienen interés por su 
gran aproximación a los datos que generan algunos códigos espectrales 
rigurosos usados de referencia. 
Este método es extraordinariamente simple, lo que lo hace interesante, 
pero no aporta una solución para el cálculo de la irradiancia directa. 
4.2.7 Modelo ASHRAE 
El modelo ASHRAE es el publicado por la Sociedad Americana de 
Ingenieros de Calefacción, Refrigeración y Aire Acondicionado12 para estimar la 
irradiancia solar en lugares del hemisferio norte. Este modelo para la 
irradiación en cielos despejados es el resultado del trabajo de Threlkeld y 
Jordan que utilizaron la técnica desarrollada por Moon para calcular la 
radiación directa normal de toda la banda. Propusieron una atmósfera 
denominada “básica”, suponiendo que tenía 200 partículas de polvo por cm3, 
una concentración de ozono de 0.25cm en condiciones normales de presión y 
temperatura y una cantidad de vapor de agua precipitable variable con los 
meses del año. 
Este modelo recibió varias críticas apuntando a que sólo era válido en 
ciertas condiciones climáticas y además de ser un método muy poco flexible. 
4.2.8 Modelo de Bird y Hulstrom 
Bird y Hulstrom analizaron los modelos de irradiancia directa de 
Atwater y Ball, de Hoyt, de Lacis y Hansen, de ASHRAE y de Watt. Por otro 
lado estudiaron los modelos de irradiancia difusa de Atwater y Ball, de Davies 
y Hay, de Watt, de Hoyt y el de Lacis y Hansen.  
Como resultado de comparar los modelos precedentes Bird y Hulstrom 
formularon un modelo adicional, que elaboraron adoptando donde fue posible 
los formalismos de los modelos analizados. La comparación, se hizo de los 
modelos mencionados entre sí y a su vez con los programas SOLTRAN y 
BRITE. 
En alguna ocasión cuando la comparación de variables no fue viable 
éstas se eliminaron y se substituyeron expresiones más sencillas y prácticas de 
otros modelos. Es el caso del cálculo de transmitancia molecular (dispersión 
Rayleigh) propuesta en el modelo de Davies y Hay y a la masa de aire del 
modelo de Hoyt , que para evitar trabajar de forma tabulada, se substituyeron 
por la expresión del modelo de Bird para la primera y la expresión que obtuvo 
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Kasten en 1966. Por lo tanto el modelo de Bird y Hulstrom recoge las 
aportaciones de todos los anteriormente citados. 
Para determinar este modelo se realizaron comparaciones de las 
transmitancias y de las irradiancias que resultan de los diferentes modelos con 
las que aportan unos códigos espectrales rigurosos construidos para generar 
resultados de irradiancias de banda ancha después de un proceso de 
integración a lo largo de todo el espectro. 
Estos códigos o programas utilizados para el cálculo riguroso de la 
transferencia de radiación solar fueron los programas SOLTRAN3 y 
SOLTRAN4 construidos para generar resultados de irradiancia directa y de las 
diferentes transmitancias en todo el espectro a partir del programa LOWTRAN 
que se describe posteriormente. Para comparar las irradiancias global y difusa 
de cada modelo se usaron de referencia los cálculos de otros dos códigos 
rigurosos, el programa BRITE. Con estos códigos rigurosos se simula una 
atmósfera detallada que describe muy bien una atmósfera real en un 
determinado lugar e instante. Cada uno de los programas utiliza su propia 
técnica para resolver los problemas de transferencia radiativa. 
4.2.9 Ecuación general de transferencia radiativa 
Los procesos de transferencia radiativa que se producen en la atmósfera 
son muchos y muy variados. Los diversos componentes atmosféricos absorben 
y dispersan energía radiante, a la vez que se producen fenómenos de emisión y 
de reflexión múltiple. Si se desea llegar a establecer una ecuación general de 
transferencia es necesario realizar simplificaciones del proceso. Para analizar 
este problema bajo la perspectiva del modelo ondulatorio de la luz previamente 
interesa realizar algunas simplificaciones, la primera de las cuales será que la 
atmósfera es un sistema estacionario.  
En la atmósfera se producen procesos de absorción y dispersión de la 
radiación. Si se consideran longitudes de onda superiores a varias micras, se 
habrán de considerar además emisiones de radiación térmica en ciertas capas 
de la atmósfera como hemos visto en el capitulo dedicado a su estudio. El caso 
general de transferencia de energía radiante en la atmósfera viene descrito por 
la que se ha dado en llamar ecuación de transferencia radiativa. 
Debido a la complejidad de los procesos que determinan la transferencia 
radiativa, la ecuación resultante es también extremadamente compleja. Para 
elaborar la teoría de la transferencia normalmente se reduce el problema a la 
consideración de un campo estacionario, de radiación no polarizada y sin tener 
en cuenta la refracción. El hecho de considerar el sistema estacionario es 
razonable ya que el proceso es cuasi-estacionario y la influencia del estado no 
estacionario es casi nula (la variación de la intensidad de radiación con el 
tiempo es tan lenta que se puede considerar el proceso como estacionario) 
Capítulo 4   Modelo de Bird y Riordan 
 
- 47 - 
Ignorar la polarización de la radiación es una suposición más arriesgada. 
La emisión de radiación térmica puede considerarse no polarizada pero la 
dispersión de la onda corta está siempre polarizada. El problema de determinar 
la polarización es tan difícil que solo se ha resuelto para el caso sencillo de la 
dispersión molecular y resulta inevitable ignorarlo en otros aspectos. 
Con todas estas premisas se puede escribir una ecuación general de 
transferencia radiativa. Esta expresión no es objeto de estudio en el presente 
documento. Pero es como se ha indicado anteriormente la expresión que 
utilizan los códigos rigurosos. 
Supongamos que un rayo sigue la dirección del vector r en su 
desplazamiento ds del punto 1P  al punto 2P  incidiendo por el centro de las bases 
de área unidad y normales al rayo de un hipotético cilindro que lo envuelve. 
La intensidad de radiación que alcanza a ambos puntos es: 
  1 ,I P r 
 
2 1( , ) ( , )










Esta variación de I  estará causada por: 
a) La atenuación debida a la absorción 
 
 





donde  es la densidad de masa del medio, en este caso de la atmósfera 
por la que se propaga la radiación. 
b) La atenuación debida a la dispersión: 
 
 





c) El incremento de intensidad debido a la emisión de radiación en la 
dirección r . Donde  es el coeficiente de masa. 
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d) El incremento de intensidad resultante del proceso de dispersión, debido al 
paso por el cilindro elemental de rayos con la dirección 'r  y parte de su 
energía se dispersa en la dirección de r . Si la energía dispersada es: 
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Integrando la ecuación (4-6) para todas las posibles direcciones de 'r y 
expresando ds  en función de un camino vertical cosdz  , la ecuación de 
transferencia radiativa a resolver será: 
      0cos , , ,4o
I C E I z r z r r dw C I
z
 
     
     
           (4-7) 
Donde: 




 es la expresión del camino vertical recorrido por la radiación, siendo 
 el ángulo cenital de la dirección considerada. 




  representa la fracción de energía del segundo término del sumando 
que parte en la dirección r . 
  coeficiente de dispersión en función de la longitud de onda. 
Y donde E  es la intensidad de la radiación térmica monocromática, de 
acuerdo con la Ley de Kirchhoff de radiaciones térmicas, que se debe verificar 
para satisfacer la condición de equilibrio termodinámico. Esta ley promulga que 
si un cuerpo (o superficie) está en equilibrio termodinámico con su entorno, su 
emisividad es igual a su absorbencia. 
4.2.10 Códigos espectrales rigurosos 
Los códigos espectrales rigurosos son programas que resuelven la 
ecuación de transferencia radiativa con diversos métodos. No será necesario 
entrar en detalle de cómo funcionan pero si es necesario puntualizar el distinto 
enfoque que tienen lo códigos rigurosos con los modelos físicos descritos 
anteriormente. 
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En el caso del código riguroso BRITE, desarrollado por Bird y Hulstrom, 
se resuelve mediante la técnica estadística de Monte-Carlo.  
LOWTRAN es un código destinado a predecir transmitancias 
atmosféricas y radiancias del suelo para un determinado camino atmosférico 
con baja resolución espectral. El modelo construye una atmósfera formada por 
33 capas entre 0 y100km de altitud con los parámetros atmosféricos definidos 
hasta 25km de altitud en intervalos de un km, de 25km a 50km en intervalos de 
5km y luego a 70km y 100km. Para cada una de esas 33 capas se han de definir 
las siguientes cantidades: temperatura, presión, densidad molecular, densidad 
de vapor de agua, densidad de ozono, coeficientes extinción de los aerosoles y 
coeficientes de absorción.  
Esos datos se pueden obtener para una situación específica pero la tarea 
de recabar esos parámetros se torna inabarcable cuando el objetivo es tener un 
modelo para el reconocimiento remoto de firmas espectrales. Se deberían tener 
esos siete parámetros para las treinta y tres capas, en las que se divide la 
atmósfera para su estudio, para casi cada muestra que se tomara desde un 
satélite, por ejemplo. 
De lo que se desprende que los códigos espectrales rigurosos nos sirven 
para validar, corregir y hacer evolucionar modelos físicos más sencillos. 
4.3 Radiancia Directa Normal 
Respecto a anteriores modelos como los descritos en los apartados del 
4.2.1 al 4.2.8, se han realizado modificaciones que mejoran los resultados en el 
cálculo de la irradiancia directa normal. En el modelo que se utilizará en este 
proyecto se incluye un factor de corrección para el cálculo de la distancia Tierra-
Sol. Se ha empleado la expresión de transmitancia de vapor de agua de 
Leckner13 con alguna modificación en los coeficientes de la absorción 
(aportados por Bird y Riordan), y se ha empleado la expresión de la masa de 
ozono de Robinson así como la fórmula barométrica para el cálculo del vapor 
de agua precipitable. Ambas sustancias juegan un papel importante en la 
absorción de la radiación solar. 
La irradiancia directa sobre una superficie normal a la dirección del sol a 
nivel del suelo para una determinada longitud de onda ( ) viene dada por:  
 r a w o uE E DT T T T T        (4-8) 
Donde: 
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 E es la irradiancia extraterrestre (proveniente del Sol) a la distancia media 
Tierra-Sol para una longitud de onda dada. (Ver  Figura 2-13). 
 D es el factor de corrección para la distancia Tierra-Sol. (Ver Figura 4-1). 
 rT  función de transmitancia de la atmósfera para una longitud de onda 
dada debida a la dispersión Rayleigh (molecular). 
 aT  es la función de transmitancia de la atmósfera para una longitud de 
onda dada debida a la atenuación de los aerosoles presentes. 
 wT  es la función de transmitancia de la atmósfera para una longitud de 
onda dada debida a la absorción del vapor de agua. 
 oT  es la función de transmitancia de la atmósfera para una longitud de 
onda dada debida la absorción de ozono. 
 uT  es la función de transmitancia de la atmósfera para una longitud de 
onda dada debida a la absorción de la mezcla uniforme de los gases más 
abundantes en la atmósfera. 
Se han definido las transmitancias como totales, para todo el volumen de 
la atmósfera, y no por unidad de longitud. Son valores comprendidos entre 0 y 
1. La irradiancia directa sobre una superficie horizontal se obtiene 
multiplicando la ecuación ecuación (4-8) por cos Z , donde Z  es el ángulo 
cenital de la dirección dada por el punto de medida y la posición del Sol.  
Los valores de irradiancia extraterrestre espectral usados aquí fueron 
obtenido, como hemos comentado, por Fröhlich y Wehrlidel del World 
Radiation Center3. El mayor segmento de este espectro, el rango de longitudes 
de onda que son objeto de estudio, se tomaron del espectro revisado por Neckel 
y Labs. Se muestra una versión con 10nm de resolución de este espectro en la 
para las 122 longitudes de onda usadas en este modelo. Para los procesos de 
cálculo realizados mediante MATLAB se ha realizado una interpolación 
consiguiendo 1081 muestras. 
El factor de corrección para la distancia Tierra-Sol en función del día del 
año, dado por Spencer14, es: 
 1.00011 0.034221cos 0.00128sin 0.000719 cos 2
0.000077 sin 2
D   

      (4-9) 
El ángulo corrspondiente al día,  , en radianes viene dado por:  
   2 ( 1)/365d  (4-10) 
donde   es el número de día considerado (1-365).   
Ese factor de corrección se muestra en la Figura 4-1. 
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Figura 4-1. Factor de corrección de la distancia Tierra-Sol dependiendo del día del año. 
4.4 Dispersión  Rayleigh 
La dispersión de energía electromagnética en la atmósfera es tan 
compleja como importante. Las partículas más pequeñas responsables de la 
dispersión de la radiación incidente son las moléculas. Éstas se pueden 
considerar mucho más pequeñas que la longitud de onda de la luz visible y del 
ultravioleta. La dispersión Rayleigh describe la dispersión producida por 
moléculas atmosféricas. Cuando se consideran partículas más grandes, hasta el 
punto de ser comparable su diámetro con la longitud de onda, la  teoría de 
dispersión de Mie es la que modela esa dispersión. 
Para el tratamiento matemático conviene utilizar un parámetro que 
exprese el tamaño de la partícula dispersante  /D  donde D es el diámetro de 
la partícula considerada. Considerando n como el índice de refracción y   la 
longitud de onda en micrómetros podemos afirmar: 
Cuando   / 0.6/D n  la dispersión se modela por la teoría Rayleigh 
aplicándose en atmósferas sin nubes y para moléculas de aire de tamaño de 
alrededor de 1 Å. 
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Figura 4-2. Dispersión Rayleigh de la radiación. 
Cuando   / 5D  la dispersión es principalmente un proceso de 
difusión que raramente se da en la atmósfera de la tierra. 
Cuando   0.6/ / 5n D  la dispersión se modela por la teoría Mie y se 
aplica para partículas de mayor tamaño que 10Å como los aerosoles. 
 
Figura 4-3. Dispersión Mie de la radiación. 
En la Figura 4-2 y Figura 4-3 se muestra la diferencia entre la dispersión 
Rayleigh y Mie. En la dispersión Rayleigh (Figura 4-2) el proceso es idéntico en 
ambos sentidos, en el sentido de propagación de la onda electromagnética y en 
sentido contrario. Además, la dispersión es máxima en los dos sentidos. Y es 
mínima a 90º respecto la línea de incidencia.  
La dispersión es mayor cuando la longitud de onda de la radiación es 
más corta que el diámetro de la partícula considerada. La dispersión Mie como 
podemos ver en la Figura 4-3, dispersa más energía en la dirección de 
propagación de la onda que en sentido contrario. A medida que consideremos 
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tamaños mayores de partículas más energía se dispersará hacia adelante y 
menos homogénea será la dispersión15. 
La dispersión de Rayleigh afecta más fácilmente a la radiación de onda 
muy corta, y dentro del espectro visible, a la correspondiente al color azul. Por 
ello es responsable de la coloración azulada del cielo. Por otro lado la dispersión 
Mie explica por qué cielos costeros húmedos son más blancos que los cielos 
secos montañosos. 
No se estudiará en detalle el fenómeno de dispersión Rayleigh ni el de 
Mie. No será necesario, ya que se hará uso de expresiones habitualmente 
utilizadas en la literatura, y que proporcionarán el valor de pérdida de 
transmitancia debido a ambos efectos. Baste con comentar que la dispersión de 
Rayleigh afecta en mayor medida a las longitudes de onda corta (ultra violeta y 
azul en el visible). Por otro lado la dispersión Mie queda incluida dentro del 
estudio de la dispersión que producen los aerosoles en el siguiente apartado. 
Como hemos visto la dispersión Rayleigh es debida a la existencia en la 
atmósfera de moléculas o agregados de moléculas de dimensiones menores que 
la longitud de onda de la radiación.  
Cuando la radiación incide en una partícula ésta dispersa la energía 
golpeando otras partículas del medio, y este proceso, llamado dispersión 
múltiple, sigue en la atmósfera. En una atmósfera limpia y seca, 
aproximadamente la mitad de la energía así dispersada vuelve al espacio y la 
otra mitad alcanza la superficie terrestre en forma de radiación difusa. En una 
atmósfera que contiene partículas de polvo, habrá una parte más elevada de 
energía dispersada que alcance la tierra debido a la mayor dispersión hacia 
abajo. 
La expresión que se usa para el cálculo de la transmitancia atmosférica 
debida a la dispersión Rayleigh ha sido extraída de los estudios de Kneizys et 
al.16, con la longitud de onda en μm, siendo:  
   4 2'/ 115.6406 1.335/rT EXP M        (4-11) 
donde M' es la masa de aire corregida por la presión. La masa de aire relativa se 
obtiene gracias a la expresión dada por Kasten en 1966 es: 
 11.253cos 0.15(93.885 )M Z Z
      (4-12) 
donde Z es el ángulo de cenit aparente del Sol en grados cuando está fuera del 
coseno y en radianes cuando la variable aparece dentro. Hablamos de ángulo 
aparente ya que es el que podemos observar directamente sin tener en cuenta la 
difracción de la atmósfera. 
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La masa de aire corregida por la presión es M' = MP/Po, donde Po = 
1013mb y P es la presión medida en la superficie terrestre medida en mb. Se 
tiene en cuenta la posición cenital del Sol puesto que la masa de atmósfera 
atravesada por la radiación solar dependerá lógicamente de ese valor. 
Posteriormente Kasten y Young modificaron esta expresión en 198628 





0 50572 96 07995 .
M
cosZ . ( . Z)-
= é ù+ -ë û
 (4-13) 
En la Figura 4-4 podemos ver como varía la masa de aire respecto el 
ángulo cenital. El modelo de Bird y Riordan no introducía esta mejora. En el 
presente estudio se ha incluido, lo que sin duda produce un ajuste sustancial de 
las medidas a la realidad. 
 
Figura 4-4. Variación de la masa de aire con el ángulo cenital 
Se han propuesto otros métodos para hallar la masa de aire pero los 
resultados a medida que el ángulo cenital se aproxima a la línea del horizonte 
eran erróneos o directamente contradictorios con la realidad. Se profundiza en 
este tema al final del documento donde se exponen los distintos métodos para 
el cálculo de la masa de aire o airmass. 
En la Figura 4-14 se muestra finalmente la transmitancia de la atmósfera 
producida por la dispersión Rayleigh para el valor Z=60º. 
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Figura 4-5. Transmitancia Rayleigh. 
4.5 Dispersión y absorción de los Aerosoles 
Los aerosoles son pequeñas partículas sólidas o líquidas suspendidas en 
el aire cuyos tamaños están comprendidos entre 0.002 y 100µm de radio. El 
contenido de aerosoles de la atmósfera se mide en número de partículas por 
unidad de volumen, en términos de turbidez atmosférica o mediante el 
parámetro óptico conocido por visibilidad. 
Los aerosoles pueden ser de procedencia terrestre (humos, polen, cenizas 
de erupciones volcánicas, incendios forestales, combustión de carbón, polvo, 
arena de tormentas, etc.) o de procedencia marina (cristales de sal, núcleos de 
sales higroscópicas en los que condensa el agua, "ocean sprays"). 
En las versiones anteriores de Bird (Bird and Hulstrom17) se usaba la 





  (4-14) 
La turbidez en la ecuación (4-14) viene dada por la fórmula de Ángstrom, 
a saber: 
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    (4-15) 
donde se incluyen simultáneamente los efectos de absorción y de dispersión.  
En el presente proyecto se ha utilizado la expresión introducida por 





    (4-16) 
Los valores de   y   se determinan usando la distribución de aerosoles 
que sigue el así llamado modelo rural utilizado por Bird y Riordan, y que estos a 
su vez obtuvieron de Shettle y Fenn19. Los valores ajustables usados para este 
modelo de aerosoles fueron: 1 1.0274    para longitudes de onda <0.5 µm, y 
2 1.2060   para longitudes de onda >0.5µm. El valor de n  se escoge de 
manera apropiada en cada intervalo de longitud de onda para generar los 
valores de turbiedad exactos (aerosol optical depth) en la longitud de onda de los 
0.5µm. 
Para algunos tipos de aerosoles puede ser necesario separar la extinción 
en dos o más expresiones dependiendo de la longitud de onda, como se ha 
hecho aquí para el modelo rural de los aerosoles. La fórmula de la ecuación 
(4-16) permite obtener la turbidez en función de las longitudes de onda en una 
representación logarítmica, ya que es no lineal, lo que a menudo ocurre en una 
atmósfera real, como demostraron King y Herman20. Sin embargo, para el 
modelo rural de aerosoles, esto no parece mejorar la exactitud de los resultados 
modelados ya que la función resulta muy aproximadamente lineal. Por otra 
parte, la naturaleza aproximada del modelo de este estudio a veces enmascara 
el efecto de este tipo de refinamientos. En modelos anteriores donde se utiliza 
un único valor de   éste debe ser, para representar el modelo rural, 1.140  . 
Existen unos valores típicos de n según el color del cielo, propuestos por 
Perrin21. 
 
 n = 0.02 Cielo azul profundo 
 n  = 0.05 Cielo azul puro 
 n  = 0.10 Cielo azul claro 
 n  = 0.20 Cielo azul lechoso 
 n  = 0.25 Cielo blanco alternado 
 n  = 1.00 Cielo blanco velado 
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Figura 4-6. Curva típica de transmitancia debida a los aerosoles. 
En la Figura 4-6 se muestra un ejemplo de curva de transmitancia para 
los valores: 1.140  y 0.20n   
4.6 Absorción de vapor de agua 
Se adopta la expresión de transmitancia de vapor de agua obtenida por 
Leckner en 197813, y que tiene la forma  
 0.45exp 0.2385 /(1 20.07 )w w wT a WM a WM        (4-17) 
donde W es el vapor de agua precipitable (cm) en una trayectoria vertical 
(calculo expuesto en el apartado Cálculo del Vapor de Agua Precipitable) y wa    
(cm-1) es el coeficiente de absorción de vapor de agua en función de la longitud 
de onda. En la Figura 4-7 aparecen representados los valores de los coeficientes 
de absorción del agua para las longitudes de onda sometidas a estudio. 
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Figura 4-7. Factor de absorción del agua. 
En el modelo de Bird y Riordan se modificaron algunos de los valores de 
los coeficientes de absorción del agua dados por Leckner y se han añadido 
algunos valores que mejoran el compromiso con los datos experimentales. 
Aplicando los factores de absorción del agua a la expresión de la ecuación (4-17) 
nos da el resultado de la transmitancia del agua que podemos observar en la 
Figura 4-8. 
 
Figura 4-8. Transmitancia del vapor de agua dependiendo de la longitud de onda de la radiación. 
4.6.1 Cálculo del Vapor de Agua Precipitable 
Para el cálculo de la dispersión debida al vapor de agua es necesario 
conocer lo que se denomina cantidad de vapor de agua precipitable 
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(precipitable water). De esta manera se calcula la cantidad de vapor de agua 
que la radiación solar atravesará. 
La atmósfera terrestre contiene cantidades variables de agua en forma de 
vapor. La mayor parte se encuentra en los 5 primeros kilómetros del aire, 
dentro de la troposfera, y procede de diversas fuentes terrestres gracias al 
fenómeno de la evaporación, el cual es debido al calor solar y a la temperatura 
propia de la Tierra. La evaporación es el paso de una sustancia líquida al estado 
de vapor. Este proceso se realiza solamente en la superficie del líquido y a 
cualquier temperatura aunque, en igualdad de condiciones, este fenómeno es 
acelerado cuanto mayor es la temperatura reinante. A presiones normales la 
evaporación comienza a ser apreciable a partir de los 18º-20º. 
El vapor de agua precipitable es el vapor total atmosférico de agua 
contenido en una columna vertical de área arbitraria y comprendida entre dos 
alturas. Esta cantidad de agua se expresa en términos de la altura que 
alcanzaría esa agua, completamente condensada, en un recipiente de la misma 
sección que la columna considerada. 
El vapor de agua precipitable total será el contenido en una columna que 
recorra el camino comprendido desde la superficie de la tierra al punto más alto 
de la atmósfera. Matemáticamente el cálculo del vapor de agua precipitable 
proviene de la ecuación fundamental de la hidrostática: 
 2
1




W x p dp m
g   (4-18) 
donde x(p) es el ratio de mezcla del vapor de agua y de la masa de aire seco a 
una altura donde la presión es p, las presiones 1P y 2P  son las de los 2 extremos 
de la columna , 31000 /w kg m   la densidad del agua y 29.8 /g m s es la 
aceleración de la gravedad.  
El ratio de mezcla es el cociente entre la masa de vapor de agua y la masa 







   (4-19) 
siendo vp  la presión de vapor y p  la presión superficial. En muchos casos este 
ratio es aproximadamente igual a la humedad específica, por lo que en algunas 
referencias dan esta expresión como la de la humedad específica. 
Para el cálculo de la presión de vapor recurrimos a la expresión: 
 MODELO ATMOSFÉRICO Y DE RADIACIÓN SOLAR PARA RECONOCIEMIENTO DE FIRMAS ESPECTRALES 
 
- 60 - 
  22.64·12 42.409·10 · · · [ ]vp RH e Pa
   (4-20 
donde RH  es la humedad relativa en la superficie en tanto por ciento y 
0300 T  siendo 0T  la temperatura en la superficie en Kelvin. 







RTP P e Pa

  (4-21) 
siendo 0P  la presión en la superficie en Pascales (1,013x105 Pa), wm  la masa de 
un mol de aire (0.029kg), g la aceleración de la gravedad (9.8 ms-2), R  la 
constante del gas ideal (8.314JK-1 mol-1) y KT  la variación de temperatura 
respecto la altura, calculado de la siguiente manera: 
 
0 [ ]K kmT T h K   (4-22) 
De esta manera tenemos 0T  como la temperatura en la superficie (donde 
se realicen las medidas) en Kelvin y   que es el factor de corrección de 
temperatura respecto la altura. Normalmente, la temperatura del aire 
disminuye con la distancia, de tal manera que en una atmósfera normal hay una 
disminución de 0.64 a 1 ºC cada 100 metros en la zona más próxima a la 
superficie de la tierra, llamada troposfera; por encima de ella la temperatura 
disminuye más rápidamente como pudimos ver en la Figura 3-5. Para nuestro 
caso consideraremos una disminución de 0.65 grados cada 100 metros dado que 
altura kmh se considera desde la superficie hasta los 5 km que es la parte de la 
atmósfera dónde se concentra la mayor parte del vapor de agua de la atmósfera. 
    0.65 /0.1 K km  (4-23) 
En ciertas ocasiones, como en el de lluvias torrenciales, las cantidades de 
lluvia precipitada exceden del total de vapor de agua precipitable existente en 
la atmósfera que cubre esa zona, es decir que el valor real de agua precipitada 
es superior al calculado. Este hecho resulta de la acción de convergencia que 
trae, en la lluvia torrencial, el vapor de agua del área circundante a la columna 
de aire considerada, a menudo bastante grande. Sin embargo existe una 
correlación entre las cantidades de precipitación en tormentas dadas y el vapor 
de agua precipitable de las masas de aire implicadas en ese tipo de tormentas. 
Es reseñable la mejora que se incorpora al modelo con la introducción de 
este cálculo. En los modelos anteriores que utilizaban el parámetro de vapor de 
agua precipitable se recurría a valores medios tabulados. Con  la introducción 
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de esta cálculo se puede calcular de manera muy precisa la cantidad de vapor 
de agua precipitable con datos tomados in situ, confiriendo al modelo mayor 
flexibilidad.  
4.7 Absorción del Ozono 
La ecuación de la Transmitancia del Ozono se corresponde con la dada 
por Leckner: 
   3o o oT EXP a O M    (4-24) 
donde oa   (representado en la Figura 4-9) es el coeficiente de absorción 
del ozono, y  3O  es la concentración de ozono (atm-cm), y oM es la masa de 
ozono. Usamos los coeficientes de absorción de ozono de Leckner. 
 
Figura 4-9. Factor de absorción del ozono dependiendo de la longitud de onda de la radiación. 
La expresión de masa de ozono de Robinson es: 
    0.521 / 6370 / cos 2 / 6370o o oM h Z h    (4-25) 
El parámetro oh  es la altura donde hay máxima concentración de ozono, 
que es aproximadamente a 22km como podemos ver en la Figura 3-3 en el 
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apartado 3.3.1. La altura de la máxima concentración de ozono varía con la 
latitud y la estación del año. Para el desarrollo de este estudio y siguiendo las 
características de modelo de cielo rural se ha considerado una concentración de 
ozono en igual a [O3]= 0.344 [atm-cm]. Si en el momento de hacer las medidas 
no se dispusiera de medidas de concentración de ozono, ésta se puede estimar 
usando la expresión de Van Heuklon22 que obtuvo a través de medidas 
experimentales.  De hecho, como la cantidad de ozono total es una 
aproximación, el utilizar [O3]Mo en lugar de [O3]M no introduce ninguna 
mejora significativa en el cálculo. 
En cuanto a las unidades de concentración de ozono considerar que: si 
tomásemos todo el ozono de una columna de aire que fuera desde la superficie 
de la tierra hasta el límite de la atmósfera, y considerásemos las condiciones 
normales con la temperatura estándar (0° Celsius) y presión (1013,25 milibares o 
una atmósfera), la columna de ozono que se obtendría sería de unos 0,344 
centímetros de espesor. La expresión [atm-cm] son centímetros de esa columna 
a una atmósfera. 
En la Figura 4-10 se muestra la forma característica de la transmitancia 
del ozono atmosférico. 
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Figura 4-10. Transmitancia del ozono. 
 
4.8 Absorción de la mezcla uniforme de gases 
El aire de las capas bajas de la atmósfera está formado por una mezcla uniforme 
de diferentes gases que no reaccionan químicamente entre sí. Sus componentes 
principales como hemos visto en el capítulo 3 son: el nitrógeno, que se 
encuentra en forma molecular y en una proporción del 78,1 %, el oxígeno, que 
también se encuentra en forma molecular y en una proporción del 20,9 %, el 
argón (Ar) en una proporción de 0,9% y el dióxido de carbono (CO2) en una 
proporción muy pequeña (aproximadamente un 0,03 %). Además de estos, en el 
aire suelen estar presentes otros gases como: el monóxido de carbono, óxidos de 
nitrógeno, anhídrido sulfuroso, metano, hidrógeno y otros gases nobles, aunque 
todos ellos se encuentran en proporciones muy pequeñas. A todos los gases 
anteriores hay que añadir el vapor de agua (H2O) y el ozono (O3) que se 
encuentran en proporciones muy variables dependiendo de la situación 
geográfica, época del año y condiciones meteorológicas. 
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La expresión de Leckner para el cálculo de la Transmitancia de la Mezcla 
Uniforme  de gas resulta: 
  0.45exp 1.41 '/ 1 118.3 'u u uT a M a M        (4-26) 
donde ua   es la combinación del coeficiente de absorción y la 
concentración gaseosa mostrado en la Figura 4-11. 
 
Se han utilizado los valores propuestos por Leckner y son los mostrados 
en la Figura 4-11. Bird y Riordan realizaron ajustes en los coeficientes gaseosos 
de la absorción por comparación de los datos modelados con datos medidos, 
dando como resultado la transmitividad de la Figura 4-12. 
 
Figura 4-11. Factor de absorción de la mezcla de gases más abundantes de la atmósfera. 
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Figura 4-12. Transmitancia de la mezcla uniforme de gases. 
4.9 Resultado teórico de la Irradiancia Directa Normal 
Partiendo de la ecuación (4-8) podríamos representar la transmitancia de 
toda la atmósfera de la siguiente manera: 
 atmósferaE E DT   (4-27) 
siendo, 
 atmósfera r a w o uT T T T T T      (4-28) 
En la Figura 4-13 podemos ver el resultado de la transmitancia total de la 
atmósfera teniendo en cuenta los todos los efectos estudiados: 
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Figura 4-13. Transmitancia total de la atmósfera. 
Como se ha definido en la ecuación (4-8) la Irradiancia directa normal es 
el producto de la radiación extraterrestre por las distintas expresiones de 
transmitancia y por el factor de corrección de distancia Tierra-Sol. El resultado 
obtenido para el modelo rural es el mostrado en la Figura 4-14, que se 
correspondería con la potencia recibida en la superficie terrestre sin tener en 
cuenta la radiación difusa proveniente de todo el cielo. 
 La dispersión Rayleigh. 
 La dispersión de los aerosoles. 
 La absorción del agua. 
 La absorción del ozono. 
 Laabsorción de la mezcla uniforme de gases. 
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Figura 4-14. Irradiancia directa que llega de forma perpendicular a la superficie estudiada. Se excluye la irradiancia 
difusa. 
4.10 Irradiancia difusa 
La irradiancia difusa es difícil de determinar con exactitud con los 
métodos de parametrización que han sido usados para calcular la irradiancia 
normal directa en la sección anterior. En el primer estudio de Bird se utilizaban 
factores tabulados de corrección para hacer que la formulación de la irradiancia 
difusa de Brine e Iqbal coincidiera con los resultados de los códigos espectrales 
rigurosos. Justus y Paris cambiaron la formulación para la irradiancia difusa y 
obtuvieron un compromiso entre los resultados y las códigos rigurosos sin 
utilizar los factores de corrección tabulados. Se ha examinado esta formulación 
y se han realizado pequeños ajustes, los cuales mejoran la precisión. El cálculo 
mediante valores tabulados de corrección es válido y puede resultar incluso 
más preciso; sin embargo, esta nueva formulación es más flexible y es más fácil 
de implementar en la práctica a la hora de simular resultados. 
 
 
 MODELO ATMOSFÉRICO Y DE RADIACIÓN SOLAR PARA RECONOCIEMIENTO DE FIRMAS ESPECTRALES 
 
- 68 - 
4.11 Irradiancia difusa sobre una superficie horizontal 
La irradiancia difusa recibida sobre una superficie horizontal se divide 
en tres componentes:(1) la componente de dispersión Rayleigh, (2) la 
componente de dispersión de los aerosoles, y (3) la componente que considera 
las reflexiones múltiples de irradiancia entre la tierra y el aire. Entonces la 
dispersión total de irradiancia es la suma: 
 s r a gE E E E       (4-29) 
Si consideramos la dispersión Rayleigh y la dispersión de aerosoles 
independientes la uno de la otra, las expresiones siguientes serían las correctas:  
  cos 1 0.5r o u w a aE E D ZT T T T T         (4-30) 
  cos 1a o u w aa r as sE E D ZT T T T T T F         (4-31) 
En estas fórmulas, se ha asumido que la mitad de la dispersión Rayleigh 
se dirige hacia abajo independientemente del ángulo cenital del sol, y que una 
fracción sF  de la dispersión de los aerosoles es hacia abajo y varía en función 
del ángulo cenital del sol. Los términos de transmitancia aaT   y asT   dependen 
de la absorción de aerosoles y la dispersión de aerosoles respectivamente. En el 
modelo de Bird, se considera la dispersión como término independiente 
quedando la ecuación (4-32) de la siguiente forma: 
   0cos 1a o u w r a aE E D ZT T T T T F          (4-32) 
donde 0  es el albedo (o reflectancia) del aerosol para una longitud de 
onda dada y aF  es la fracción de esta dispersión que dispersa hacia delante, 
independientemente de la posición de Sol. Se observa que esta fórmula 
subestima significativamente la irradiancia dispersada para un ángulo cenital  
Z> 60 °.  
En el modelo espectral expuesto aquí, se usan las expresiones 
modificadas de Justus y Paris para la irradiancia difusa. Las comparaciones con 
la irradiancia difusa calculada con el código riguroso de transferencia real de 
radiación BRITE indicaron una tendencia del modelo de Justus y Paris a 
sobrestimar la energía en el rango del ultravioleta y el del visible en el espectro 
electromagnético. Esta sobrestimación aumenta con la turbiedad y la masa de 
aire de la atmósfera estudiada en cada momento. Pero modificando ligeramente 
las expresiones, se ha obtenido un resultado  más cercano a los resultados de 
BRITE. En el capítulo 8.2 del presente documento se muestran ejemplos de estas 
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comparaciones. Las expresiones modificadas son las siguientes y serán las que 
conformarán la irradiancia difusa de la ecuación (4-29): 
    0.95cos 1 0.5r o u w aa rE E D Z T T T T T         (4-33) 
    1.5cos 1a o u w aa r as S SE H D Z T T T T T T F C          (4-34) 
    cos / 1g d r a s g s s gE E Z E E r r C r r            (4-35) 
 
Donde varios de los factores se definieron anteriormente y los que 
aparecen nuevos son: 
 
      0.5 1 1 1s o w aa r S r asr T T T T F T T                    (4-36) 
  expas aT M      (4-37) 
  exp 1aa aT M         (4-38) 
   1 0.5exp cos cossF AFS BFS Z Z    (4-39) 
 
Escritas en función de otros términos auxiliares, a saber: 
      1.459 0.1595 0.4129AFS ALG ALG ALG  (4-40) 
  0.0783 0.3824 0.5874BFS ALG ALG ALG      (4-41) 
  ln 1 cosALG    (4-42) 
  1 0.5exp /1.8 /1.8sF AFS BFS       (4-43) 
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 gr  es el albedo o reflectancia del suelo en función de longitud de onda. 
 sr   es el albedo o reflectancia del  cielo. 
 los términos de transmitancia indicados con prima son los términos de 
transmitancia evaluados para una masa de aire 1.8M  . 
   es el albedo de los aerosoles para una determinada  . 
 0.4  es el albedo para una longitud de onda en 0.4 µm. 
  es el factor de variación de la longitud de onda. 
 cos  es el factor de asimetría de aerosol. 
Para el modelo de aerosol rural, se consideran los siguientes valores 
0.4 0.945  , 0.095  , y cos 0.65  . Las ecuaciones de asT   y aaT   aseguran 
que aT   sea igual a aa asT T   y que la dependencia con la longitud de onda del 
albedo esté definida correctamente por  /a a as s k      . Los parámetros as   
y ak   son los coeficientes de dispersión y absorción de los aerosoles, 
respectivamente. En un medio homogéneo, la profundidad óptica (optical 
depth) está relacionada con estos coeficientes mediante la expresión 
 a a as k L      donde L  es la longitud media de camino recorrido por la 
radiación. 
Los únicos ajustes que se han realizado respecto los estudios de Justus y 
Paris han sido:  
 en la ecuación (4-33) rT   está elevada a 0.95 en lugar de a 1.0. 
 en la ecuación (4-34) rT   está elevada a 1.50 en lugar de a 1.0. 
 en la ecuación (4-34) y ecuación (4-35) se ha incorporado el multiplicador 
SC , especificado en la ecuación (4-45).  
 También se han cambiado varios coeficientes de la absorción, como se 
indicó con anterioridad.  
El modelo rural para los aerosoles se ha modificado según el modelo de 
Justus y Paris y están basados en datos del comportamiento de los aerosoles 
más reales que el modelo de Bird y Riordan así como los ajustes del resto de las 
condiciones atmosféricas. Algunas comparaciones entre modelos podrían llevar 
a engaño si no se presta atención a los detalles de los parámetros usados. Este 
podría ser el caso si realizáramos comparaciones de este modelo con los 
modelos de aerosol de Dave. En este tipo de modelo para los aerosoles se utiliza 
un índice de refracción complejo constante para todas las longitudes de onda, 
que no es el mejor representante del  verdadero comportamiento de los 
aerosoles y afecta al cálculo de la dispersión y al comportamiento del albedo en 
función de longitud de onda.  
También debería destacarse que   en el mundo real es difícil de 
determinar ya que es bastante variable. Justus proporcionó una expresión para 
  en el modelo del aerosol urbano en función de la humedad relativa. Este 
parámetro afecta sólo a la componente difusa de la Irradiancia, por lo que para 
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el cálculo de la radiación global en la tierra no debería ser demasiado sensible el 
cambio respecto a los valores usados.  
En las siguientes figuras se muestran los resultados que se obtienen de 
las fómulas anteriores para las diferentes componentes de la irradiancia difusa 
y para la irradiancia difusa total. (De Figura 4-15 a Figura 4-18) 
 
Figura 4-15. Componente de la irradiancia difusa debida a la dispersión Rayleigh. 
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Figura 4-16. Componente de la irradiancia difusa debida a la dispersión de los aerosoles. 
 
 
Figura 4-17. Componente de la irradiancia difusa debida a las reflexiones múltiples. 
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Figura 4-18. Irradiancia difusa total. Suma de las componentes Rayleigh,  aerosoles y reflexiones múltiples. 
Llegados a este punto podemos llegar a la irradiancia total (directa más 
difusa) que hallamos en un punto de la superficie terrestre: 
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5 Medida práctica de la Irradiancia solar 
5.1 Introducción 
 
Para realizar medidas de la radiación óptica son necesarios un amplio 
número de experimentos tanto cuando esta radiación proviene de una fuente 
radiante como cuando proviene de la reflexión de una superficie. La mayoría de 
veces estas medidas son relativas. Es decir no interesa el valor absoluto de la 
potencia de luz entrante o de la irradiación (dado en vatios o en vatios por 
metro cuadrado) sino su valor relativo comparado con otro tomado como 
referencia. 
Sin embargo en el diseño de algunos sistemas ópticos es necesario 
conocer los valores absolutos de la potencia óptica. Esto se debe al hecho de que 
en cualquier sistema de comunicación o de medida láser el diseñador ha de 
conocer la potencia emitida por la fuente ya que es un parámetro indispensable 
para el diseño. 
La medida de la potencia de un láser o de una luz monocromática, por lo 
general, se realiza mediante un medidor de potencia óptica. Esto es un 
fotodiodo de silicio, sensible en el rango de longitudes de onda de 400-1100nm, 
actuando como un transductor lineal fotoeléctrico, que amplifica eléctricamente 
y traduce la señal eléctrica fotoinducida al valor de potencia correspondiente. 
En otras regiones del espectro, por ejemplo de 800 a 1800 nm, se utilizan otros 
semiconductores, como puede ser el InGaAs. La electrónica debe estar 
perfectamente calibrada para que proporcione al display el valor exacto de 
potencia. 
Para mostrar en el display el valor correcto de la potencia incidente se ha 
de seleccionar cuál es la longitud de onda real de la luz entrante. Con esa 
información el fotómetro utiliza la curva de responsividad del fotodiodo. En 
cualquier fotómetro hay un selector para seleccionar la longitud de onda entre, 
al menos, algunas posibilidades prefijadas. 
La responsividad de un fotodetector es la relación entre la corriente 
fotoinducida y la potencia óptica que le llega:  
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iR   (5-1) 
En detectores de Si, más usados en el margen visible R tiene un valor 
algo menor que la unidad. Si el valor es, por ejemplo, R=0.7, eso significa que el 
fotodetector genera 0.7mA cuando se recibe 1mW de potencia óptica. En 
detectores para longitudes de onda por encima de 1.0μm, la responsividad 
suele ser algo mayor que la unidad. 
La expresión matemática para la responsividad se puede obtener así: 
es el flujo (monocromático) de fotones que llegan al detector, en 
fotones/segundo. El fotodetector genera una corriente eléctrica como respuesta 
a la iluminación, y podemos escribir: 
 ei   (5-2) 
 es la eficiencia cuántica del detector para la longitud de onda de la 
radiación y  
 e la carga del electrón.  
La eficiencia cuántica es la probabilidad que existe de que cada fotón 
incidente dé lugar a un par electrón-hueco. 
La relación entre el flujo de fotones y la energía de cada fotón es: 
 hP   (5-3) 
 h es la constante de Planck y  
   la frecuencia óptica de la luz entrante. 





Pi  )(  (5-4) 
En el caso particular de este estudio se ha utilizado el fotodetector de 
Thorlabs S120, utilizado para proporcionar el valor de potencia recibida a una 
longitud de onda particular de fuentes monocromáticas (láser) o casi 
monocromática (leds). El parámetro R presenta una doble dependencia con la 
longitud de onda. La Figura 5-1 muestra la forma típica de una curva de 
responsividad para el detector de silicio S120 dado por el fabricante: 
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Figura 5-1. 
Algunos de los puntos de esta curva permanecen almacenados en la 
memoria del medidor de potencia. Cuando el usuario selecciona en el aparato 
la longitud de onda particular de la radiación incidente, entonces la electrónica 
selecciona el valor correcto de R para obtener el valor de P a partir de la 
corriente fotogenerada. 
La pregunta que surge es la siguiente ¿se puede medir la potencia de una 
emisión óptica de espectro ancho con un medidor de potencia, que está 
diseñado para radiaciones quasi-monocromáticas? ¿Se puede medir la 
Irradiancia del Sol y del reflejo de ésta en la superficie de la Tierra? La respuesta 
es afirmativa bajo determinados supuestos, tal como se explicará en la sección 
siguiente.  
5.2 Medida de luz policromática con un fotómetro 
monocromático 
Para las medidas realizadas se optó por utilizar el filtro de la casa Schott 
de 3mm BG-7. Se decidió poner este filtro ya que era el único de los que se 
disponía que evitaba que el fotodetector se saturase al ser expuesto 
directamente a la luz diurna. 
 
En la Figura 5-2 se muestra la transmitividad del filtro BG-7. 
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Figura 5-2. 
Si se ajusta el filtro en la cabeza del sensor del fotodetector y se dirige el 
sensor hacia un objetivo, por ejemplo un punto del cielo, el aparato 
proporcionará un valor de potencia pero la pregunta en ¿Cuál es la relación 
entre el valor mostrado en el display  y la potencia real? 
Para una luz monocromática la relación entre la potencia incidente y la 
energía del fotón ha sido dada en la ecuación (5-3). En este nuevo caso se debe 
escribir una ecuación similar para un diferencial espectral de potencia: 
  dhdP )(  (5-5) 
donde    es la densidad de flujo de fotones (en fotones por segundo y por 
herz) 
Por otro lado podemos expresar la potencia como una función de la 
densidad espectral de irradiancia, vE  y por el área efectiva del detector detA  
  dAEdP det)(  (5-6) 
Comparando las dos expresiones tenemos: 
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    (5-7) 
Así, finalmente la fotocorriente inducida se puede expresar como: 





1)()(     (5-9) 
Además se debe incluir el efecto del filtro azul de Schott y podemos usar 
la expresión de la responsividad: 
 det)()()()( AETRi vfv    (5-10) 
Y podemos además optar por escribir las dependencias en función 
de en vez de con la frecuencia. 
     dii )(  (5-11) 
Si el selector de la longitud de onda en el medidor de potencia se pone en 
una posición arbitraria 0  el valor que aparecerá en la pantalla del aparato será 
el resultado de: 
 
)( 0R
iPdisplay   (5-12) 
El valor mostrado no nos indicará la potencia total real recibida, ya que 
estamos intentando medir una potencia en un rango de longitudes de onda con 
un medidor de potencia monocromático, pero nos puede ayudar a encontrar el 
valor real. 
¿Se puede encontrar una expresión que relacione el valor proporcionado 
por el fotómetro y el valor real de potencia recibida en el margen de longitudes 
de onda concretas? La respuesta es sí. 
El valor buscado idealmente es: 
 _ det ( )
filtro
banda azulP A E d     (5-13) 
Siendo ( ) E la densidad de irradiancia recibida. 
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Aunque no se puede medir la distribución particular de ( )E   dentro de  
la banda del azul (o dentro de cualquier otra banda estrecha de longitudes de 
onda) para nuestro propósito se podría asumir inicialmente que la irradiancia 
es constante en esa banda. Así, teniendo en cuenta además la transmitividad del 
filtro y la respuesta del fotodiodo: 
    dTREAi f )()()(det  (5-14) 
 
El valor de la corriente real inducida en el fotodetector sí la conocemos 
será: 
 )( 0RPi display  (5-15) 
que debería corresponder además a la expresión (5-14) 
De donde se deduce: 
 0_
( )
( ) ( )banda azul display ff
RP P
R T d
   
   (5-16) 
Esta última expresión sólo es una aproximación ya que se ha hecho la 
suposición de que la irradiancia se mantiene constante dentro de la banda 
espectral del filtro.  
Sin embargo, si medimos la irradiación de cielo, por ejemplo, entonces 
sabríamos cual es la forma de la irradiancia, más o menos, como una función de 
la longitud de onda. Entonces se puede tratar el problema de un modo 
ligeramente diferente: 
Podemos reescribir la densidad espectral de irradiancia como: 
 )()(   EfEE   (5-17) 
donde E es desconocida, pero no )(Ef ,  que será una función adimensional, 
normalizada, de modo que su integral en todo el espectro sea la unidad con la 
misma forma que la densidad espectral de potencia que proviene del Sol. 
Entonces la potencia que estamos buscando debería ser: 
 _ det det( ) ( )         filtro filtrobanda azul EP A E d A E f d  (5-18) 
Siendo la corriente fotogenerada: 
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 )()()()()( 0det    RPfTREAdii displayEf     (5-19) 









R T f d 

   




( ) ( )














R T f d
 (5-21) 
Donde la función ( )Ef  es la función de irradiación solar normalizada en 






)()(   (5-22) 
En la práctica se ha realizado el cálculo con la Irradiancia total con los 
siguientes datos:  detA = 1x10-4 m2 , el comportamiento del filtro BG-7 de Schott 
descrito más atrás, la irradiancia se ha considerado la irradiancia total 
anteriormente calculada y mostrada en la Figura 4-19 (para cada medida se 
modifican los valores de temperatura, presión, humedad relativa del aire etc.), 
la responsividad del fotodetector es la proporcionada por el fabricante y 
mostrada en la Figura 5-1. Además de los datos anteriores hemos de considerar 
los datos necesarios de una situación arbitraria de una eventual medida. 
Y con la potencia medida, leída en el medidor de potencia y la ecuación 
(5-21) obtendríamos la potencia real detectada.  
 
5.2.1 Medidas empíricas 
Se han realizado medidas empíricas con el medidor de potencia óptico 
eligiendo la ubicación donde realizarlas de manera que se cumplieran, en la 
medida de lo posible, las características del modelo atmosférico rural. El lugar 
elegido ha sido la localidad de La Garriga. La realización de las medidas tiene la 
dificultad de que no puede haber objetos que reflejen luz en las proximidades 
como pueden ser edificios o paredes pero a la vez debe haber una toma de 
corriente dado que el fotómetro necesita alimentación exterior. 
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Los días elegidos para la realización de las medidas han sido no 
laborables, intentando minimizar de esta manera el efecto de la contaminación 
por la actividad industrial.  
Para dejar pasar toda la radiación solar posible se ha colocado el filtro 
BG-7 de Schott directamente sobre el fotodetector y se ha impedido la entrada 
de luz por los laterales del filtro con el objetivo de evitar difracciones de luz 
difusa que desvirtuarían la medida. 
Mediante el uso del filtro de la banda azul se realizan las medidas con el 
medidor de potencia óptica, y se convierte el valor del display del fotómetro, de 
cada medida, a la medida real de potencia en la banda elegida, la azul, 
mediante la fórmula dada en ecuación (5-21). Estos valores a los que 
llamaremos  _ _Banda azul empíricaP  se compararán con la integral de la curva de la 
irradiancia total (obtenida con los valores de la atmósfera obtenidos in situ) en 
el ancho de banda del filtro y multiplicando por el área del detector. A estos 
valores los llamaremos _ _Banda azul TeóricaP  siendo: 
 _ _ det ( )    filtroBanda azul TeóricaP A E d  (5-23) 
 
Se ha de notar que _ _Banda azul TeóricaP  no tiene en cuenta el efecto de 
atenuación del filtro, es decir el resultado será la potencia real de la irradiancia 
en el ancho de banda del azul.  
 
Medida 1 
Condiciones para la medida 1: 
 Ángulo cenital del Sol Z=15º. 
 0,25   que se corresponde con un tipo cielo color blanco alternado. 
 Día del año 114 
 Presión en la superficie P=1037mbar. 
 Temperatura en la superfície: T=22ºC. 
 Humedad Relativa del aire RH=54% 
El resultado de la lectura del display, displayP , durante 5 minutos fue: 
Medida 1
H. Relativa mínima(mW) máxima(mW) media (mW)
54% 4,04 4,10 4,07
54% 3,29 3,32 3,31
54% 2,72 2,77 2,75
54% 2,30 2,32 2,31
3,11Resultado promediado  
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Con los datos de la medida 1 introducidos en el algoritmo realizado en 
Matlab el resultado obtenido es: 
 
_ 1  3,11 mWdisplay medidaP   
_ _ _ 1 21,56 mWBanda azul empírica medidaP   





Podemos ajustar el valor de   para observar si se aprecia algún 
acercamiento del parámetro medido al teórico. Cogiendo 0,30   que 
correspondería a un cielo azul más lechoso, que quizá se corresponda más con 
la realidad, obtenemos _ _ _ 1 19,60 mWBanda azul Teórica medidaP   y 
_ _ _ 1 17,50 mWBanda azul empírica medidaP  . Obteniendo un valor idéntico de 17,55 mW 
para una 0,36  . 
Medida 2 
Condiciones para la medida 2: 
 Ángulo cenital del Sol Z=45º. 
 0,20   que se corresponde con un tipo cielo color azul lechoso. 
 Día del año 114 
 Presión en la superficie P=1037mbar. 
 Temperatura en la superfície: T=22ºC. 
 Humedad Relativa del aire RH=54% 
El resultado de las medidas durante 5 minutos fue: 
Medida 2
H. Relativa mínima(mW) máxima(mW) media (mW)
54% 3,30 4,60 3,95
54% 2,45 3,10 2,78
54% 2,72 2,86 2,79
54% 2,35 2,40 2,38
2,97Resultado promediado  
 
 
Con los datos de la medida 2 introducidos en el algoritmo realizado en 
Matlab el resultado obtenido es: 
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_ 2  2,97 mWdisplay medidaP   
_ _ _ 2 16,51 mWBanda azul empírica medidaP   
_ _ _ 2 18,88 mWBanda azul Teórica medidaP   
 
(5-25) 
En este caso para un valor de 0,25   correspondiente a un cielo más 
turbio podemos obtener un valor de igual de los 2 parámetros de 16,60mW. 
Medida 3 
 
Condiciones para la medida 3: 
 Ángulo cenital del Sol Z=15º. 
 0,10   que se corresponde con un tipo cielo color azul claro 
 Día del año 115 
 Presión en la superficie P=1037mbar. 
 Temperatura en la superfície: T=23ºC. 
 Humedad Relativa del aire RH=58% 
El resultado de las medidas durante 5 minutos fue: 
 
Medida 3
H. Relativa mínima(mW) máxima(mW) media (mW)
58% 5,59 7,40 6,50
58% 5,00 5,14 5,07
58% 4,10 4,40 4,25
58% 3,00 3,68 3,34
4,79Resultado promediado  
Con los datos de la medida 3 introducidos en el algoritmo realizado en 
Matlab el resultado obtenido es: 
 
_ 3  4,79 mWdisplay medidaP   
_ _ _ 3 26,80 mWBanda azul empírica medidaP   




Ajustando a 0,15   que correspondería a un cielo más opaco, que 
quizá se corresponda más con la realidad, obtenemos un mejor compromiso con 
_ _ _ 3 26, 40 mWBanda azul empírica medidaP   y _ _ _ 3 26,81 mWBanda azul Teórica medidaP  . 
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Medida 4 
Condiciones para la medida4: 
 Ángulo cenital del Sol Z=45º. 
 0,05   que se corresponde con un tipo cielo color azul puro. 
 Día del año 115. 
 Presión en la superficie P=1037mbar. 
 Temperatura en la superfície: T=22ºC. 
 Humedad Relativa del aire RH=55% 
El resultado de las medidas durante 5 minutos fue: 
 
Medida 4
H. Relativa mínima(mW) máxima(mW) media (mW)
55% 4,40 4,47 4,44
55% 3,89 4,36 4,13
55% 3,40 3,87 3,64
55% 2,79 3,09 2,94
3,78Resultado promediado  
Con los datos de la medida 4 introducidos en el algoritmo realizado en 
Matlab el resultado obtenido es: 
 
_ 4  3,78 mWdisplay medidaP   
_ _ _ 4 26,80 mWBanda azul empírica medidaP   




Obteniendo un buen compromiso con una 0,15  dando como 




Condiciones para la medida5: 
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 Ángulo cenital del Sol Z=50º. 
 1,00   que se corresponde con un tipo cielo color blanco velado. Como 
comentario decir que el cielo en el momento de la medida estaba 
completamente encapotado por nubes. 
 Día del año 136. 
 Presión en la superficie P=1020mbar. 
 Temperatura en la superfície: T=16ºC. 
 Humedad Relativa del aire RH=52% 
 
El resultado de las medidas durante 5 minutos fue: 
Medida 5
H. Relativa mínima(mW) máxima(mW) media (mW)
52% 1,42 1,46 1,44
52% 1,40 1,48 1,44
52% 1,20 1,23 1,22
52% 1,03 1,10 1,07
1,29Resultado promediado  
Con los datos de la medida 5 introducidos en el algoritmo realizado en 
Matlab el resultado obtenido es: 
 
 
_ 5  1,29 mWdisplay medidaP   
_ _ _ 5 8,05 mWBanda azul empírica medidaP   






Condiciones para la medida6: 
 Ángulo cenital del Sol Z=50º. 
 0,20   que se corresponde con un tipo cielo color azul lechoso. 
 Día del año 143. 
 Presión en la superficie P=1020mbar. 
 Temperatura en la superfície: T=28ºC. 
 Humedad Relativa del aire RH=24% 
 
El resultado de las medidas durante 5 minutos fue: 
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Medida 6
H. Relativa mínima(mW) máxima(mW) media (mW)
24% 3,87 4,92 4,40
24% 3,40 3,78 3,59
24% 3,35 3,68 3,52
24% 3,18 3,25 3,22
3,68Resultado promediado  
Con los datos de la medida 6 introducidos en el algoritmo realizado en 
Matlab el resultado obtenido es: 
 
 
_ 6  3,68 mWdisplay medidaP   
_ _ _ 6 20,55 mWBanda azul empírica medidaP   





Condiciones para la medida7: 
 Ángulo cenital del Sol Z=5º. 
 0,10   que se corresponde con un tipo cielo color azul claro. 
 Día del año 144. 
 Presión en la superficie P=1020mbar. 
 Temperatura en la superfície: T=32ºC. 
 Humedad Relativa del aire RH=3% 
 
El resultado de las medidas durante 5 minutos fue: 
Medida 7
H. Relativa mínima(mW) máxima(mW) media (mW)
3% 6,10 6,30 6,20
3% 5,45 5,91 5,68
3% 4,41 4,90 4,66
3% 4,70 4,90 4,80
5,33Resultado promediado  
Con los datos de la medida 7 introducidos en el algoritmo realizado en 
Matlab el resultado obtenido es: 
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_ 7  5,33 mWdisplay medidaP   
_ _ _ 7 29,79 mWBanda azul empírica medidaP   





Condiciones para la medida8: 
 Ángulo cenital del Sol Z=25º. 
 0,05   que se corresponde con un tipo cielo color azul puro. 
 Día del año 144. 
 Presión en la superficie P=1020mbar. 
 Temperatura en la superfície: T=30ºC. 
 Humedad Relativa del aire RH=20% 
 
El resultado de las medidas durante 5 minutos fue: 
Medida 8
H. Relativa mínima(mW) máxima(mW) media (mW)
20% 5,94 6,38 6,16
20% 5,27 5,80 5,54
20% 4,56 5,30 4,93
20% 4,23 4,36 4,30
5,23Resultado promediado  
Con los datos de la medida 7 introducidos en el algoritmo realizado en 
Matlab el resultado obtenido es: 
 
 
_ 8  5,23 mWdisplay medidaP   
_ _ _ 8 29,25 mWBanda azul empírica medidaP   




A la vista de los resultados obtenidos podemos concluir que los 
resultados empíricos se adaptan con mucha precisión a los resultados obtenidos 
teóricamente. De manera que hemos demostrado que con un fotómetro 
monocromático, podemos conocer la potencia recibida en otras bandas del 
espectro con suficiente precisión. Con expresiones sencillas, un limitado 
número de variables de entrada y algún ajuste en una de las variables somos 
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capaces de determinar valores de irradiancia total en un lugar determinado sin 
tener que recurrir a modelos complejos que requieren de datos que no siempre 
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6 Glosario de términos 
 
Conviene hacer un resumido glosario de los términos más utilizados a lo 
largo del proyecto. En el ámbito en el que se basa este estudio existen varias 
definiciones para un mismo concepto dependiendo del autor al que se haga 
referencia, por lo que se ha considerado importante dejar claro cómo se ha 
definido cada concepto a la hora de hacer el estudio para no incurrir en 
malentendidos. 
Absorbancia: expresión que no se utiliza en este campo. Sería el 
producto L  : el coeficiente de absorción multiplicado por la distancia 
recorrida en el medio. En algunas ramas de la ciencia no se emplean funciones 
exponenciales, sino potencias de 10, para expresar la atenuación. Entonces la 
absorbancia sería el logaritmo decimal del cociente entre la intensidad de 
entrada y la intensidad de salida en el medio. 
Absorción, coeficiente de (m-1, cm-1 o km-1): el exponente de ‘e’ (con 
signo positivo), para propagación unidad, de la expresión habitual de la 
atenuación de las ondas electromagnéticas que viajan a través de un medio 
absorbente. Suele denominarse con el símbolo  . 
0( )
zI z I e   (6-1) 
Es una parte del, más general, coeficiente de atenuación. En el coeficiente 
de atenuación se incluiría además la contribución de la dispersión de luz o 
scattering debida a la existencia de pequeñas partículas en el medio. 
Aerosol: cualquier pequeña partícula en suspensión en la atmósfera, ya 
sea natural o artificial (polvo, polen, cenizas,...), aunque excluyendo las nubes y 
las neblinas. Se asume que es un aerosol una partícula comprendida entre 0.1 y 
~1 μm. No están distribuidos homogéneamente en la atmósfera, como cabe 
suponer, sino que se concentran preferentemente entre 0 y 500 m de altura, 
como referencia, y su densidad va disminuyendo desde los 500 m, casi 
linealmente, hasta los 1000 m de altura. A partir de los mil metros su presencia 
es mucho más escasa. (Véase, por ejemplo,  J. M. Livingstone et al.23) En 
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cualquier caso, esta distribución puede ser muy variable debido a diversos 
fenómenos, como tormentas de arena, transporte de aerosol es por corrientes 
atmosféricas, erupciones volcánicas, la proximidad de áreas industriales, etc. 
Aerosol optical depth, o aerosol optical thickness, (adimensional): se 
denomina optical depth o optical thickness a la integral del coeficiente de 
atenuación a lo largo de un trayecto. Cuando esa atenuación se debe a los 
aerosoles se habla de aerosol optical depth. Se simboliza indistintamente como 
AOD, AOT, a(), A() o A(), y es una magnitud variable con la longitud de 
onda. (En algunas referencias se habla de a() cuando se refiere al AOD en 
función de λ, y se reserva el símbolo A para el AOD integrado en una cierta 
región del espectro. Por tanto es importante averiguar en cada caso cómo se 
está utilizando). 
Un valor alto de AOD indica alta presencia de aerosoles y poca 
visibilidad. Un valor bajo de AOD indica pocos aerosoles y buena visibilidad. 
En general:  
 AOD < 0,2 indica una atmósfera cristalina y una gran visibilidad; 
 AOD ~ 1, la visibilidad es pobre; 
 AOD ~ 4, apenas se vería el Sol a mediodía 
Zhang Junhua y Mao Jietai24 dan valores de AOD obtenidos en una 
campaña de medidas en diferentes zonas de China a lo largo de un año, para 
λ=550 nm: 
 Absolutos: 0,05 < AOD(550 nm) < 1,3 
 Medios: 0,15 < AOD(550 nm) < 0,4 
Kabanov et al.25 dan gráficas de valores experimentales del AOD para la 
zona visible y NIR del espectro: 
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Figura 6-1. Ejemplos del comportamiento espectral del AOT: 1)Dependencia anómala A(); 2) Dependencia media para 
el grueso total de datos (1992-1997, el efecto de las erupciones volcánicas ha sido eliminado); 3) Alto contenido de 
aerosoles; y 4) en las condiciones de turbiedad máxima de la atmósfera. 
Aerosol optical depth (Relativo). Es una definición alternativa que a 
veces se confunde con la dada anteriormente.  Kenneth J. Voss et al.26, lo 
explican así: 
Hay algunas definiciones, que son comunes a todas las medidas, que 
pueden ser detalladas primero. El AOD se define como la atenuación debido a 
los aerosoles para un camino vertical en la atmósfera y es una parte de la 
profundidad óptica total. 
 




    (6-2) 
 Donde 0E  es la irradiación extraterrestre solar (la irradiación solar que sería 
medida en ausencia de una atmósfera),  
 E  es la irradiación solar directa medida en la superficie de la Tierra, y m es 
la masa de aire relativa que ha atravesado la irradiación medida. 
Cabe preguntarse a este respecto ¿son iguales ambas definiciones? En 
realidad si estamos midiendo desde un satélite o un avión hacia abajo, 
englobando toda la atmósfera, tendremos m=1 o aproximadamente igual a 1, 
por lo que es indiferente que se utilice la normalización con la masa de aire. 
Pero no siempre interesa esa normalización. Cuando se mide la radiación 
 MODELO ATMOSFÉRICO Y DE RADIACIÓN SOLAR PARA RECONOCIEMIENTO DE FIRMAS ESPECTRALES 
 
- 94 - 
propagada a través de un trayecto arbitrario debe tenerse en cuenta la 
atenuación real, si se utilizara el AOD relativo se estaría cometiendo un error. 
Aire, masa de (airmass): Es una medida relativa (adimensional) de la 
porción de atmósfera que debe atravesar la radiación óptica que se está 
midiendo. El airmass es la longitud del camino óptico que recorre por la 
atmósfera hasta la superficie de la Tierra la luz de cualquier fuente celeste. 
Tiene aplicación en Astronomía y en medidas de radiación solar. "Airmass" es 
una medida relativa, la longitud del camino recorrido en relación al camino 
entre la posición de la fuente en el cenit a nivel del mar por tanto, por 
definición, a nivel del mar y con la fuente luminosa en el cenit da lugar a un 
airmass de 1. Este valor aumenta con el ángulo de cenit de la fuente, alcanzando 
un valor de aproximadamente 38 en el horizonte siguiendo el modelo de Kasten 
y Young más moderno.  
Evidentemente el airmass puede ser menor si la medida se realiza a una 
altura mayor que el nivel del mar; sin embargo, la mayoría de expresiones 
cerradas para airmass no incluyen los efectos de elevación, con lo que el ajuste a 
esta desviación debe realizarse por otro medio. 
La expresión matemática es: 
 m 1.6364
1
cos 0.50572 96.07995 
    
Expresión de Kasten and Young, 1989 
 
(6-3) 
 donde  es el ángulo cenital solar. (En muchas referencias utilizan ‘Z’ como 
símbolo para ese ángulo).  
Esta fórmula no haría falta para ángulos de elevación un poco altos, pero 
para elevaciones de menos de 10º sí es necesaria, pues la típica fórmula del 
coseno daría errores serios. 
Los autores Bird y Riordan utilizan una expresión para m (ellos la 
denominan M) antigua, dada por el propio Kasten en 196627. En este proyecto se 
ha incluido la fórmula modificada por Kasten y Young en 198928.  
 m 1.253
1
cos 0.15 93.885 
    
Fórmula de Kasten, 1966 
 
(6-4) 
Existen otros métodos para el cálculo de la masa de aire. Cuando el 
ángulo cenital es pequeño, una buena aproximación, asumiendo una atmósfera 
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homogénea plana-paralela (es decir con densidad constante y despreciando la 
curvatura de la Tierra) puede ser simplemente la secante del ángulo de cenital: 
secm Z  (6-5) 
Con este método para un ángulo cenital de 60°, el airmass es 
aproximadamente 2. La Tierra evidentemente no es plana, sin embargo, y 
dependiendo de las exigencias de precisión esta fórmula es utilizable para 
ángulos de cenit hasta aproximadamente 60° o 75°. Para mayores ángulos 
cenitales, la precisión se degrada rápidamente con la ecuación (6-5), ya que se 
hace infinito en el horizonte, mientras que arrimas, como hemos visto, es por lo 
general menor de 40. 
Se han desarrollado fórmulas para encajar los valores tabulados del 
airmass; una de ellas la propuesta por Young e Irvine en 196729 que incluyó un 
término correctivo: 
 2sec 1 0.0012 sec 1t tm Z Z      (6-6) 
 donde tZ es el ángulo cenital verdadero.  
Esto da resultados utilizables hasta aproximadamente 80°, pero la 
precisión se degrada rápidamente para ángulos cenitales mayores. Con esta 
expresión el Airmass alcanza un máximo de 11.13 en 86.6°, y se hace el cero en 
88°, acercándose al infinito negativo en el horizonte. En la Figura 6-2  aparece la 
curva de Young e Irvine corrigiendo el efecto de la refracción, de modo que el 
airmass resultante se corresponde más bien al calculado con el ángulo cenital 
aparente que al calculado con el verdadero. 
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Figura 6-2. Comparativa de los distintos métodos de cálculo del airmass. 
R. H Hardie30  propuso una la siguiente expresión polinomial: 
     2 3sec 0.0018167 sec 1 0.002875 sec 1 0.0008083 sec 1m Z Z Z Z        (6-7) 
La ecuación (6-7) que da resultados utilizables para ángulos cenitales de 
hasta quizás 85°. Pero como con la anterior fórmula, el airmass obtenido alcanza 
un valor máximo para luego tender al infinito negativo en el horizonte. 
En 1966 G. V. Rozenberg31 propuso: 
  111coscos 0.025 Zm Z e    (6-8) 
Esta expresión da resultados razonables para ángulos cenitales mayores, 
con un valor airmass para la posición de horizonte de 40. 
Posteriormente apareció la expresión de Kasten y Young de la ecuación 
(6-3) para ángulos cenitales aparentes, es la expresión adoptada en este estudio. 
Posteriormente el propio Young32 desarrolló una expresión en la cual se utiliza 
el ángulo cenital verdadero en lugar del aparente y que tiene una precisión muy 
alta (dando un error máximo del airmass calculado en el horizonte de 0.0037). 
2
3 2
1.002432 cos 0.148386 cos 0.0096467





      
(6-9) 
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Albedo: es la fracción de radiación solar reflejada por una determinada 
superficie respecto la recibida: tierra, área con vegetación, un lago, las nubes, 
etc. Cada tipo de medio tiene su reflectancia o albedo específico. Se ha 
comprobado que la reflectancia para el espectro visible es muy parecida a la 
reflectancia para toda la radiación solar, incluyendo la región infrarroja. Valores 
típicos para el conjunto de la radiación solar son: 
Superficie Albedo 
Vegetación 0.2 
Suelo claro 0.3 
Suelo Negro 0.1 
Agua 0.1 
Nubes 0.5-0.9 
Tabla 6-1. Valores típicos de Albedo según las superficies33  
Las superficies naturales habituales se comportan como radiadores 
lambertianos, con buena aproximación. Eso significa que radian por igual en 
todas las direcciones independientemente de cuál sea la dirección en la que 
reciben la radiación. Por ese motivo basta un número para caracterizarlas como 
reflectores (el albedo). Las superficies de aguas tranquilas serían una excepción, 
puesto que pueden presentar un comportamiento casi especular. En ese sentido 
el albedo del agua debe ser considerado con precaución. 
Angstrom, fórmulas de: Hay dos fórmulas importantes debidas a 
Angstrom.  
Una de ellas da la irradiación solar en función del tiempo de presencia 
del Sol. En ella se utilizan dos coeficientes ajustables, denominados 
habitualmente a y b. 
La otra fórmula se refiere al AOD, y es 
 )(a  (6-10) 
donde   y   son parámetros ajustables. 
 El valor de   es representativo de la concentración de partículas gruesas 
en la atmósfera, y su valor es próximo a )06,1( ma    según Kabanov et al.  
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En el modelo de irradiación solar de Bird and Riordan se indica que los 










y no se dan valores para el parámetro  , puesto que se debe ajustar a 
cada situación particular. 
 
Tabla 6-2. Valores típicos del coeficiente de turbidez, según el color del cielo (Perrin) 
Agua precipitable (Precipitable Water): la cantidad de agua que hay en 
una columna vertical de atmósfera. La unidad de medida es típicamente la 
profundidad de agua que habría en dicha columna vertical si se condensara 
todo el vapor en agua. Por ejemplo, 6 centímetros de agua de precipitable (en 
ausencia de nubes) indican una atmósfera muy húmeda. El agua precipitable es 
a menudo usado como  sinónimo para el vapor de agua precipitable. 
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Figura 6-3: Cantidad de Agua Precepitable en relación a la humedad relativa del aire y para diferentes temperaturas 
Angulo cenital: el medido desde la vertical a la superficie de la Tierra. 
Ángulo cenital igual a cero significa exactamente hacia arriba. Se distingue 
entre ángulo cenital real y ángulo cenital aparente cuando se observa un cuerpo 
celeste, particularmente si está cerca de la línea del horizonte. La refracción de 
la atmósfera hace que efectivamente sean ángulos distintos. 
Angulo de elevación: el ángulo medido desde la referencia horizontal. 
La línea del horizonte estaría próxima a cero grados de elevación (dependería 
de la propia altura del observador), y el cenit está a 90º de elevación. 
Apertura de un sistema óptico: En el ámbito de la óptica, abertura o 
perforación a través de la cual pasa la luz. Más específicamente, la abertura de 
un sistema óptico es aquella que determina el ángulo del cono de un haz de 
rayos paralelos que se enfoca en el plano focal. La abertura máxima de un 
sistema óptico es un parámetro sumamente importante de éste ya que indicará 
la mayor cantidad de luz que será capaz de dejar pasar ese sistema hacia el 
sistema de detección posterior (célula fotosensible, CCD etc..) 
Bolómetro: es un instrumento que mide la cantidad total de radiación 
electromagnética que viene de un objeto en todas las longitudes de onda. La 
medida se realiza mediante una medida de la temperatura de un detector 
iluminado por la fuente a estudiar. El bolómetro fue inventado por el 
astrónomo americano Samuel P. Langley alrededor del año 1880. Se puede 
definir la magnitud bolométrica de una estrella como su luminosidad en todo el 
espectro electromagnético. 
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Un bolómetro consiste de un cuerpo absorbente de calor conectado a un 
sumidero de calor (un objeto mantenido a temperatura constante) a través de 
un material aislante. El resultado es que cualquier radiación absorbida por el 
detector aumenta su temperatura por encima del sumidero de calor que actúa 
de referencia. La radiación absorbida se mide por lo tanto a partir del contraste 
de temperatura entre el detector y la referencia. En algunos bolómetros el 
termómetro actúa también como absorbente mientras que en otros el 
termómetro y el detector son dispositivos diferentes. Este tipo de bolómetros se 
denominan de diseño compuesto. En bolómetros del primer tipo la temperatura 
se mide por medio de la variación de la resistencia del absorbente (metálico) en 
función de su temperatura. 
Aunque pueden ser utilizados para medir la intensidad de cualquier tipo 
de radiación electromagnética en la actualidad existen dispositivos más 
sensibles en la mayor parte del espectro lumínico. Sin embargo, en longitudes 
de onda submilimétricas (longitudes de onda en torno a 200µm-1 mm), los 
bolómetros siguen siendo los dispositivos más sensibles de detección. En estas 
longitudes de onda se utilizan bolómetros que deben ser enfriados hasta 
temperaturas fracciones de 1 grado por encima del cero absoluto, típicamente 
entre 50mK y 300mK (milikelvin). Por este motivo su utilización es 
técnicamente muy compleja. 
Brillo aparente: de una estrella, planeta o de otro cuerpo celeste es una 
medida de la cantidad de luz que se recibe del objeto. Mientras que la cantidad 
de luz recibida depende realmente del ancho de la atmósfera, las magnitudes 
aparentes se normalizan a un valor que tendrían fuera de la atmósfera. Nótese 
que el brillo aparente no es igual al brillo real -un objeto extremadamente 
brillante puede aparecer absolutamente débil, si está lejos-. La relación en la 
cual el brillo aparente cambia, mientras que la distancia de un objeto aumenta, 
es calculada por la ley de la inversa del cuadrado. La magnitud absoluta, M, de 
un objeto, es la magnitud aparente que tendría si estuviera a 10 parsecs. 
Densidad óptica (optical density): Es una medida de la opacidad o falta 
de transparencia de un medio absorbente. Equivale a la profundidad o grosor 
óptico (optical thickness) pero su definición es ambigua, ya que en algunos 
campos de la ciencia o la tecnología se utilizan logaritmos decimales y en otras 
logaritmos naturales en su definición. En el caso de medidas de radiación en la 
atmósfera es mejor emplear el término AOD o AOT.  
Cénit: Se denomina cenit (también zenit o cénit) a la intersección entre la 
vertical del observador y la esfera celeste. Es decir: si se imagina una recta que 
pasa por el centro de la Tierra y por nuestra ubicación en su superficie, el cenit 
se encuentra sobre esa recta, por encima de nuestras cabezas. Es el punto más 
alto del cielo. El punto diametralmente opuesto de la esfera celeste al cenit se 
denomina nadir. 
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Figura 6-4. Definición de Cénit. 
Convectiva, Mezcla: la convección es una de las tres formas de 
transferencia de calor y se caracteriza porque se produce por intermedio de un 
fluido (aire, agua) que transporta el calor entre zonas con diferentes 
temperaturas. La convección se produce únicamente por medio de materiales 
fluidos. Éstos, al calentarse, aumentan de volumen y, por lo tanto, disminuyen 
su densidad y ascienden desplazando el fluido que se encuentra en la parte 
superior y que está a menor temperatura. Lo que se llama convección en sí, es el 
transporte de calor por medio de las corrientes ascendente y descendente del 
fluido. 
La transferencia de calor implica el transporte de calor en un volumen y 
la mezcla de elementos macroscópicos de porciones calientes y frías de un gas o 
un líquido. Se incluye también el intercambio de energía entre una superficie 
sólida y un fluido o por medio de una bomba, un ventilador u otro dispositivo 
mecánico (convección mecánica o asistida). 
En la transferencia de calor libre o natural en la cual un fluido es más 
caliente o más frío y en contacto con una superficie sólida, causa una circulación 
debido a las diferencias de densidades que resultan del gradiente de 
temperaturas en el fluido. 
La convección en la atmósfera terrestre involucra la transferencia de 
enormes cantidades del calor absorbidas por el agua. Forma nubes de gran 
desarrollo vertical (por ejemplo, cúmulos congestus y, sobre todo, 
cumulonimbos, que son los tipos de nubes que alcanzan mayor desarrollo 
vertical). Estas nubes son las típicas portadoras de tormentas eléctricas y de 
grandes chaparrones. Al alcanzar una altura muy grande (por ejemplo, unos 12 
o 14 km y enfriarse violentamente, pueden producir tormentas de granizo, ya 
que las gotas de lluvia se van congelando al ascender violentamente y luego se 
precipitan al suelo ya en estado sólido. Pueden tener forma de un hongo 
asimétrico de gran tamaño; y a veces suele formarse en este tipo de nubes, una 
estela que semeja una especie de yunque (anvil's head, como se conoce en 
inglés). 
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El proceso que origina la convección en el seno de la Atmósfera es 
sumamente importante y genera una serie de fenómenos fundamentales en la 
explicación de los vientos y en la formación de nubes, ciclones, anticiclones, 
precipitaciones, etc. Todos los procesos y mecanismos de convección del calor 
atmosférico obedecen a las leyes físicas de la Termodinámica. De estos procesos 
es fundamental el que explica el ciclo del agua en la Naturaleza o ciclo 
hidrológico. Casi todos los fenómenos antes nombrados, tienen que ver con este 
último mecanismo. 
También se denomina ciclo hidrológico al recorrido del agua en la 
Atmósfera por la capacidad que tiene el agua de absorber calor y cederlo 
gracias a la capacidad que tiene de transformarse de un estado físico a otro. A 
grandes rasgos, el ciclo hidrológico funciona de la siguiente manera: los rayos 
solares calientan las superficies de las aguas marinas y terrestres las cuales, al 
absorber ese calor, pasan del estado líquido al gaseoso en forma de vapor de 
agua. El vapor asciende hasta cierta altura y al hacerlo, pierde calor, se 
condensa y forma las nubes, que están constituidas por gotas de agua muy 
pequeñas que se mantienen en suspensión a determinada altura. Cuando esta 
condensación se acelera, por el propio ascenso de la masa de nubes 
(convección), se forman nubes de mayor desarrollo vertical, con lo que las gotas 
aumentan de tamaño y forman las precipitaciones, que pueden ser tanto sólidas 
(nieve, granizo) como acuosas (lluvia), dependiendo de la temperatura. Estas 
precipitaciones pueden caer tanto en el mar como en las tierras emergidas. Por 
último, parte del agua que se precipita en los continentes e islas pasa de nuevo 
a la atmósfera por evaporación o produce corrientes fluviales que llevan de 
nuevo gran parte de las aguas terrestres a los mares y océanos, con lo que se 
cierra el ciclo, el cual vuelve a repetirse. 
Ecuación del tiempo: da la diferencia entre el tiempo solar medio y el 
tiempo solar aparente. Esta diferencia es mayor a principios de noviembre, 
cuando el tiempo solar medio está a más de 16 minutos por detrás del tiempo 
solar aparente, y a mediados de febrero, cuando el tiempo solar medio va más 
de 14 minutos por delante del aparente. Son iguales cuatro veces al año, el 15 de 
abril, 14 de junio, 1 de septiembre y el 25 de diciembre. Estas diferencias se 
deben a dos causas: La primera es que el plano del Ecuador de la Tierra está 
inclinado con respecto al plano de su órbita alrededor del Sol. La segunda es 
que la órbita de la Tierra alrededor del Sol es una elipse y no una circunferencia. 
La expresión es14:  
229.18 (0.000075 + 0.001868 cos D - 0.032077 sin D -




donde D=nD (360°/365) y nD es el número correspondiente al día (por 
ejemplo, el 1 de febrero equivale a nD = 32).  
Humedad absoluta: masa de agua por unidad de volumen de aire, 
(g/m3). 
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Humedad Específica: masa de vapor de agua por unidad de masa de 
aire, incluyendo el vapor de agua, por lo general expresado como gramos de 
vapor de agua por kilogramo de aire.  
Humedad relativa: es la humedad que contiene una masa de aire, en 
relación con la máxima humedad absoluta que podría admitir, sin producirse 
condensación, en las mismas condiciones de temperatura y presión atmosférica. 
Esta es la forma más habitual de expresar la humedad ambiental. Si una masa 
de aire tiene una el 50% de agua respecto a la máxima que podría admitir, su 
humedad relativa es del 50%. Como la capacidad del aire para absorber 
humedad varía con la temperatura, la humedad relativa aumenta cuando 
desciende la temperatura; aunque la humedad absoluta se mantenga invariable. 
Iluminancia; radiación solar en la región visible del espectro solar a la 
cual el ojo humano responde. 
Incertidumbre de Medida, límites de un valor debido a incertidumbres 
en la medida. Si hay varios factores que afectan a la medida, como la precisión 
de escala de medida, la incertidumbre de la medida total puede ser difícil de 
estimar y puede ser más grande que la incertidumbre de las medidas 
individuales. No hay ninguna medida perfecta, aunque algunas medidas sean 
tan exactas que los errores sean insignificantes. Medidas de irradiación solares 
son notoriamente no fiables con los mejores métodos (del 1% al 3% de 
incertidumbre, lo que significa que un método "excelente" puede producir 
resultados que pueden diferenciar en 50 W/m2), y pueden convertirse en 
resultados no válidos con métodos poco precisos. 
Inversión de temperaturas, zona en la atmósfera en la cual la 
temperatura aumenta con la altitud, en lugar de la esperada disminución. En 
general, una inversión es cualquier inversión de la tendencia normal de la 
característica de una sustancia atmosférica en lo que concierne a la altitud. 
Irradiación; la porción de energía radiante que llega a un área específica 
durante un intervalo de tiempo específico. Esto se conoce como la densidad de 
flujo radiante. La unidad típica es W/m2. 
Latitud, distancia angular ecuador-polo. El ecuador es 0°, Polo Norte esta 
en 90° norte, y el Polo Sur en 90° sur.  
Longitud, distancia angular Este-Oeste de un lugar al Meridiano 
Principal. El Meridiano Principal es la posición de Greenwich el Observatorio 
en Inglaterra y todos los puntos al norte y Sur de éste.  
Optical depth; (profundidad óptica) por lo general conocido por ser 
sinónimo del airmass, es la cantidad aproximada de aerosoles existentes en un 
camino en la atmósfera en relación con el número estándar de aerosoles en un 
camino vertical en una atmósfera limpia, seca a nivel de mar. 
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Paralaje: se denomina paralaje a la desviación angular de la posición 
aparente de un objeto, dependiendo del punto de vista elegido. Como se 
muestra en la Figura 6-5, la posición del objeto observado, en O, varía con la 
posición del punto de vista, en A o en B, al proyectar O contra un fondo 
suficientemente distante. Desde A el objeto observado parece estar a la derecha 
de la estrella lejana, mientras que desde B se ve a la izquierda de aquélla. El 
ángulo AOB es el ángulo de paralaje: ángulo que abarca el segmento AB desde 
O. 
 
Figura 6-5. Esquema explicativo del paralaje 
Plasma: En física y química, se denomina plasma a un gas constituido 
por partículas cargadas (iones) libres y cuya dinámica presenta efectos 
colectivos dominados por las interacciones electromagnéticas de largo alcance 
entre las mismas. Con frecuencia se habla del plasma como un estado de 
agregación de la materia con características propias, diferenciándolo de este 
modo del estado gaseoso, en el que no existen efectos colectivos importantes. 
Presión atmosférica: Fuerza por unidad de superficie debida al peso de 
la atmósfera. Se mide en pascales, Pa = 1 N/m2, (es la unidad del SI). La presión 
atmosférica disminuye con la altura. Esa disminución puede ser modelada en 





donde P se mide en Pa  y h en metros. 
Otras unidades habituales para medir la presión atmosférica (aunque se 
recomienda utilizar el Pa) son: 
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 1 atm =101325 Pa; 
 1 bar = 105 Pa 
 1 mbar = 100 Pa 
 1 mmHg (o Torr) = 133,322 Pa 
Radiación circunsolar: Es la radiación que proviene de un círculo 
centrado en el disco solar, y con un radio de 2,5 a 3,5 grados. Es la radiación 
solar que puede medirse con determinados instrumentos, y que de hecho 
contiene una parte importante de la ‘aureola’ solar. Dicha aureola no es luz 
proveniente directamente del Sol, sino debida al scattering o difusión de la 
atmósfera. Por este motivo se estará sobre-estimando la radiación directa del 
Sol. 
El Sol subtiende un ángulo sólido real de 7x10-5 sr. Eso equivale a un 
ángulo plano de 2 0.54º   
Radiación del cielo: sinónimo de radiación difusa del cielo, el 
componente de radiación que llega a un punto del cielo, excluyendo la 
radiación circumsolar. En ausencia de atmósfera, no debería haber ninguna 
radiación de cielo. Altos valores de este concepto simbolizan una atmósfera 
turbulenta y reflexiones de nubes. 
Radiación difusa: es la radiación solar proveniente de cualquier punto 
del cielo, excluyendo la radiación circunsolar. Se debe a la presencia de grandes 
moléculas o pequeños aerosoles en suspensión en la atmósfera, que provocan la 
difusión o scattering de, en especial, la parte UV y azul del espectro solar. Este 
fenómeno responde al llamado scattering Rayleigh, aplicable a pequeñas 
partículas, cuyo diámetro es mucho menor que la longitud de onda de la luz 
considerada. En ausencia de atmósfera no existiría esta radiación. 
Radiación extraterrestre, ETR: también conocida como "top-of-
atmosphere irradiance" (TOA), es la cantidad de radiación global horizontal que 
se recibiría en una posición sobre la Tierra si no hubiera atmósfera o nubes (p. 
ej., en el espacio exterior). Este número se usa como referencia para comparar 
las medidas de energía solar real. 
Radiación ultravioleta; radiación que va desde más allá del violeta en el 
espectro visible (aproximadamente 4.000 ángstrom o 400 nanómetros) a la 
región de los rayos X (aproximadamente 40 ángstrom o 4 nm). Los 
investigadores solares tienden a definir la región enérgica del espectro 
electromagnético de 1 - 400 nm como la región ultravioleta. Con la subdivisión 
entre UV-A, UV-B, UV-C tal y como se muestra en la tabla: 
 MODELO ATMOSFÉRICO Y DE RADIACIÓN SOLAR PARA RECONOCIEMIENTO DE FIRMAS ESPECTRALES 
 
- 106 - 
Nombre Abreviación Longitud de onda (nm) Energía por fotón (eV) 
Ultravioleta cercano NUV 400 – 200 3,10 – 6,20 
Onda larga UVA 400 – 320 3,10 – 3,87 
Onda media UVB 320 – 280 3,87 – 4,43 
Onda corta UVC 280 - 200 4,43 – 6,20 
Ultravioleta lejano FUV, VUV 200 – 10 6,20 - 124 
Ultravioleta extremo EUV, XUV 91,2 – 1 13,6 – 1240 
Tabla 6-3. Longitudes de onda y energía del fotón de los Rayos Ultravioleta 
Radiometría: es el campo de la ciencia que estudia la medida de la 
radiación electromagnética, incluyendo el rango de longitudes de onda del 
visible. 
 Radiómetricas, Magnitudes: Aunque muchas de las magnitudes han 
sido definidas en capítulos anteriores se muestra aquí un resumen de sus 
definiciones así como las unidades más utilizadas en la literatura:  
 Energía radiante: La energía radiante es la energía que poseen las ondas 
electromagnéticas. La característica principal de esta energía es que se 
propaga en el vacío sin necesidad de soporte material alguno. En el ámbito 
en el que se ha centrado este estudio este concepto no es muy utilizado. Su 
símbolo es Q y sus unidades son las de la energía el julio [ ]J . 
 Flujo radiante: Es la energía radiada por unidad de tiempo, con lo cual es 
una magnitud de potencia. Las letras que lo representan son Φ o P y sus 
unidades el vatio [ ]W  
 Intensidad de radiación o intensidad radiante: es la potencia emitida por 
unidad de ángulo sólido. Su símbolo más utilizado es I y las unidades 
[ / ]W sr . 
 Emitancia: La emitancia es potencia emitida por unidad de superficie del 
cuerpo emisor. El símbolo de la emitancia es M y sus unidades   2W m . 
 Radiancia: Es la medida que describe la cantidad de radiación 
electromagnética (luz) que pasa a través de, o es emitida, una superfíce 
determinada que define un ángulo sólido en una dirección determinada 
(ver Figura 2-9). La definiremos, entonces, como la potencia emitida por 
unidad de superficie y por unidad de ángulo sólido. Su símbolo es L  y sus 
unidades   2W m sr . 
 Irradiancia: El término irradiancia hace referencia a la potencia que incide 
en una superfície. Sus símbolos son I o el más aceptado E , y sus unidades 
son   2W m  . 
 
En este estudio hemos hablado de densidades espectrales de emitancia 
radiancia, o irradiancia al hacer el estudio para un rango determinado de 
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longitudes de onda.  De ahí que la notación utilizada en el documento sea para 
esos parámetros, correspondientemente M , L  y E  y sus unidades 
   2
W
m m , 

   2
W
m sr m y 
   2
W
m m . 
Radiómetro: es un instrumento que mide la radiación electromagnética 
que viene de un objeto en todas las longitudes de onda. Suelen realizarse con 
detectores térmicos como los bolómetros. 
 Reflectancia: La fracción de radiación devuelta por una superficie 
respecto a la radiación recibida. Adimensional. 
Reflectancia bidireccional: Se utiliza en superficies u objetos que no 
reflejan la luz de forma lambertiana. Entonces debe darse el diagrama de 
radiación (o mejor de reflectancia) para cada posible dirección en que incida la 
radiación. Se trata por tanto de una función de dos variables: el ángulo con el 
que se incide y el ángulo bajo el que se mide la fracción de radiación reflejada 
con aquella incidencia. 
Scattering (o Dispersión) Rayleigh: Es la difusión de la luz que se 
produce cuando la radiación atraviesa una zona con partículas de diámetros 
mucho menores que la longitud de onda. 
Si 0I es la intensidad de luz incidente sobre una pequeña partícula de 










                
(6-16) 
La sección recta de scattering Rayleigh se obtiene integrando en una 









      
(6-17) 
Cuando se considera una determinada concentración, N, de moléculas 
(moléculas/m3), entonces la sección recta es: 
 3 24 232 1 [ / ]3S n m moléculaN
    
(6-18) 
Sección recta (cross section): Es el área efectiva con que un objeto 
intercepta una radiación electromagnética asumiendo que la re-radia 
isotrópicamente. La sección recta dependerá entonces de cómo incide la onda 
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sobre un objeto particular y de cuál es la dirección desde la que el observador 
recibe el eco. También es altamente dependiente de la longitud de onda. 
Turbidez de la atmósfera: Una medida del grado de (o falta de) 
transparencia de la atmósfera, debido a los aerosoles. Equivale al AOD. En 
ocasiones se habla de opacidad, aunque la opacidad, como tal término, no tiene 
una definición precisa. En otras ocasiones se identifica con densidad óptica 
(optical density), si bien se debe ser cuidadoso con ese término, cuya definición 
es ambigua. 
Van Allen, cinturones de: Los cinturones de Van Allen son ciertas zonas 
de la magnetosfera terrestre donde se concentran las partículas cargadas. Son 
llamados así en honor de su descubridor James Van Allen. 
Estos cinturones son áreas en forma de anillo de superficie toroidal en las 
que gran cantidad de protones y electrones se están moviendo en espiral entre 
los polos magnéticos del planeta, y se estructura en dos cinturones: uno interior 
y otro exterior. El cinturón interior está a unos 1.000 km por encima de la 
superficie de la Tierra y se extiende por encima de los 5.000 km; por su parte, el 
cinturón exterior se extiende desde aproximadamente 15.000 km hasta los 
20.000 km. 
Vapor de agua y Agua precipitable: El agua está presente en la 
atmósfera como vapor, líquido y en forma de hielo. La cantidad de vapor será 
definida de dos maneras: ratio de mezcla Mr y como agua precipitable W´. El 
ratio de mezcla es, la razón entre la cantidad de masa de vapor y la cantidad  
total de masa de aire presente en una unidad de volumen. El agua precipitable 
es la cantidad total de vapor de agua en la dirección zenital  entre la superficie 
de la tierra y el final de la atmósfera. Otra manera de definir W´ es como el 
espesor de agua en estado liquido si todo el vapor existente en la dirección 
zenital fuera condensada y contenido en un volumen con base de área unitaria. 










donde z es la altura de la atmósfera y g la aceleración de la gravedad. 
A la misma temperatura, una columna de aire seco será más densa o más 
pesada que una columna de aire que contenga alguna cantidad de vapor de 
agua. Así, cualquier volumen de aire seco se hundirá si se coloca en un 
volumen de aire húmedo más grande. De la misma manera, un volumen de aire 
húmedo se elevará si se sitúa en una región de aire seco más grande. Como las 
subidas de temperaturas aumentan la proporción de vapor de agua en el aire, 
su flotabilidad aumentará. Este aumento de la flotabilidad puede tener un 
impacto significativo en la atmósfera, dando lugar a corrientes de aire 
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ascendentes cuando la temperatura de aire y la temperatura de mar alcanzan 
temperaturas de 25°C o superiores. Este fenómeno propicia los fenómenos 
meteorológicos conocidos como sistemas ciclónicos y sistemas anticiclónicos 
(tornados y huracanes). 
La cantidad de vapor de agua en la atmósfera está condicionada por las 
presiones y temperaturas parciales. La temperatura correspondiente al punto de 
rocío y la humedad relativa actúan como directrices para el proceso de vapor de 
agua en el ciclo de agua. La entrada de energía, como la luz del sol, puede 
provocar más evaporación sobre una superficie del océano o más sublimación 
sobre un pedazo de hielo sobre la cima de una montaña. El equilibrio entre la 
condensación y la evaporación da la llamada presión parcial de vapor de agua. 
La presión parcial de vapor de agua máxima en el aire (presión de 
saturación) varía con la temperatura del aire y la mezcla de vapor de agua. 
Existe una gran variedad de fórmulas empíricas para este concepto; la fórmula 
de referencia más usada es la ecuación Goff-Gratch para el SVP (Saturation 
Vapor Pressure) sobre el agua líquida: 
 
10 10
373.1611.344 1 3.49149 17 3373.16
10
373.16 373.16log ( ) 7.90298 1 5.02808log






            
      
                 
  
(6-20) 
donde T, es la temperatura del aire húmedo, en Kelvin, y p  es la presión en 
milibares (hPa). 
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Figura 6-6. Saturación de Vapor de Agua respecto la temperatura a nivel del Mar 
La fórmula es válida aproximadamente de -50 a 102 °C; sin embargo hay 
un número muy limitado de medidas empíricas de la presión de vapor del agua 
en la superficie de agua líquida a bajas temperaturas. 
 En condiciones extremas, como cuando la temperatura llega al punto de 
ebullición del agua, se producirá evaporación siempre en condiciones 
atmosféricas estándar independientemente del tanto por ciento de humedad 
relativa. Este proceso evaporará, de inmediato, grandes cantidades de vapor de 
agua en una atmósfera fría. 
El aire exhalado está casi en equilibrio total con el vapor de agua de la 
atmósfera a la temperatura corporal. Si se exhala en una atmósfera fría el vapor 
exhalado se condensa rápidamente, así aparece como una niebla o un 
empañamiento de gotas de agua si se realiza sobre una superficie. 
El control del vapor de agua en el aire es un tema clave en estudios de 
calefacción, ventilación, y aire acondicionado para la industria. La comodidad 
térmica depende de las condiciones de humedad del aire. Para la refrigeración 
de alimentos y otras aplicaciones también es de gran interés el control de vapor 
de agua. 
La mitad del vapor de agua precipitable se encuentra e n los dos 
primeros kilómetros de altura y por encima de los 12kmel vapor de agua es 
prácticamente nulo. La cantidad total de vapor de agua en una atmósfera  seca 
es de alrededor de 2 cm. La razón de mezcla  media es alta en los 2km, luego 
decrece hasta los 16km y luego vuelve a crecer levemente. La cantidad de vapor 
de agua presente en la atmósfera es variable  con las estaciones del año. Una 
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atmósfera  seca puede contener sólo 1mm de vapor de y una atmósfera húmeda 
puede llegar a contener 40mm. 
Numerosos autores en base a mapas  y tablas  de datos  meteorológicos 
que producen muchos países han elaborado ecuaciones para determinar la 
cantidad de vapor de agua precipitable  en función de otros parámetros, tales 
como presión  parcial de vapor, temperatura de punto de rocío o humedad 
relativa. 
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7 Conclusiones 
Como resultado de este estudio podemos decir que se ha implementado 
un modelo de radiación atmosférica y de radiación solar completo sobre plano 
horizontal en condiciones de cielo despejado que, con expresiones sencillas y un 
limitado número de variables de entrada, genera resultados muy precisos de 
irradiancia solar tanto directa como difusa. 
En cuanto al modelo aquí expuesto basado, como se ha  mencionado ya, 
en los estudios de Bird y Riordan se han realizado mejoras en algunas 
expresiones y algunos valores gracias a: las modificaciones propuestas por los 
mismos autores posteriormente a la publicación de su estudio, las 
modificaciones propuestas por otros autores, y otras formuladas por el director 
del presente proyecto junto con el autor del mismo.  
Entre todas ellas podemos destacar las modificaciones que realizaron 
Bird y Riordan en las expresiones del modelo de Justus y Paris para la 
irradiancia difusa corrigiendo la tendencia a sobrestimar la energía en el rango 
del ultravioleta y el del visible en del espectro electromagnético en comparación 
con la proporcionada por el código riguroso BRITE que se detectó en el primer 
modelo. 
En el modelo de Bird y Riordan se incluía la expresión de Kasten de 1966 
para el cálculo de la masa de aire relativo. En este estudio se incluye la 
expresión de Kasten y Young de 1986 modificada para ajustarse a los datos 
reales obtenidos durante esos veinte años. La masa relativa del aire es un 
parámetro de extrema relevancia ya que determina el camino que recorrerá la 
luz en su camino a la superficie. La mejora en este parámetro confiere mayor 
robustez al modelo y hace que los resultados de la masa relativa de aire se 
acerquen a la realidad con una gran precisión. La mejora en el cálculo de la 
masa de aire relativo influye directamente en el cálculo de la influencia de la 
dispersión Rayleigh y en el efecto de los aerosoles. 
Para el cálculo de la transmitancia de los aerosoles se ha modificado la 
expresión original del modelo de Bird y Riordan introduciendo el término de la 
masa relativa de aire, siguiendo la ley de Bouguer-Beer. Probablemente en el 
modelo original se optó por suprimirla debido al mal comportamiento de los 
resultados obtenidos, debido de la expresión de la masa de aire de Kasten de 
1966, cuando la posición del Sol se va acercando a la línea del horizonte. 
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En definitiva las mejoras introducidas confieren a este modelo un 
carácter más robusto y flexible. Dada la variabilidad del medio en que se 
propaga la radiación solar, la atmósfera, se podrán realizar mejoras en el futuro 
sometiendo a estudio atmósferas con características concretas. Atmósferas con 
una distribución de gases muy alejadas de los repartos medios que se han 
supuesto para el modelo de atmósfera rural pueden darnos resultados 
ligeramente distintos de la realidad. De la misma manera ocurriría en 
atmósferas con una turbidez muy alta. 
El estudio de atmósferas con altos grados de turbiedad (partículas en 
suspensión) y alta contaminación (presencia de gases distintos a los 
habitualmente encontrados en la atmósfera) es la evolución natural por la que 
este tipo de modelos ha de pasar. En ese campo ya se han realizado estudios 
como puede ser el Método de Louche34 (admitido por los especialistas) centrado 
en estimar la turbiedad atmosférica pero que no deja de evolucionar por las 
especiales características de la transmisión de la luz a través de la atmósfera. 
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8 Anexos 
8.1 Irradiancia extraterrestre y factores de absorción del agua, 
ozono y de la mezcla uniforme de gases 
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Longitud de 










0.300 535.9 0.0 10 0.0 
0.305 558.3 0.0 4.8 0.0 
0.310 622 0.0 2.7 0.0 
0.315 692.7 0.0 1.35 0.0 
0.320 715.1 0.0 0.8 0.0 
0.325 832.9 0.0 0.38 0.0 
0.330 961.9 0.0 0.16 0.0 
0.335 931.9 0.0 0.075 0.0 
0.340 900.6 0.0 0.04 0.0 
0.345 911.3 0.0 0.019 0.0 
0.350 975.5 0.0 0.007 0.0 
0.360 975.9 0.0 0.0 0.0 
0.370 1119.9 0.0 0.0 0.0 
0.380 1103.8 0.0 0.0 0.0 
0.390 1033.8 0.0 0.0 0.0 
0.400 1479.1 0.0 0.0 0.0 
0.410 1701.3 0.0 0.0 0.0 
0.420 1740.4 0.0 0.0 0.0 
0.430 1587.2 0.0 0.0 0.0 
0.440 1837.0 0.0 0.0 0.0 
0.450 2005.0 0.0 0.003 0.0 
0.460 2043.0 0.0 0.006 0.0 
0.470 1987.0 0.0 0.009 0.0 
0.480 2027.0 0.0 0.014 0.0 
0.490 1896.0 0.0 0.021 0.0 
0.500 1909.0 0.0 0.03 0.0 
0.510 1927.0 0.0 0.04 0.0 
0.520 1831.0 0.0 0.048 0.0 
0.530 1891.0 0.0 0.063 0.0 
0.540 1898.0 0.0 0.075 0.0 
0.550 1892.0 0.0 0.085 0.0 
0.570 1840.0 0.0 0.12 0.0 
0.593 1768.0 0.075 0.119 0.0 
0.610 1728.0 0.0 0.12 0.0 
0.630 1658.0 0.0 0.09 0.0 
0.656 1524.0 0.0 0.065 0.0 
0.6676 1531.0 0.0 0.051 0.0 
0.690 1420.0 0.016 0.028 0.15 
0.710 1399.0 0.0125 0.018 0.0 
0.718 1374.0 1.8 0.015 0.0 
0.7244 1373.0 2.5 0.012 0.0 
0.740 1298.0 0.061 0.01 0.0 
0.7525 1269.0 0.0008 0.008 0.0 
0.7575 1245.0 0.0001 0.007 0.0 
0.7625 1223.0 0.00001 0.006 4.0 
0.7675 1205.0 0.00001 0.005 0.35 
0.780 1183.0 0.0006 0.0 0.0 
0.800 1148.0 0.036 0.0 0.0 
0.816 1091.0 1.6 0.0 0.0 
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Longitud de 










0.8237 1062.0 2.5 0.0 0.0 
0.8315 1038.0 0.5 0.0 0.0 
0.840 1022.0 0.155 0.0 0.0 
0.860 998.7 0.00001 0.0 0.0 
0.880 947.2 0.0026 0.0 0.0 
0.905 893.2 7.0 0.0 0.0 
0.915 868.2 5.0 0.0 0.0 
0.925 829.7 5.0 0.0 0.0 
0.930 830.3 27.0 0.0 0.0 
0.937 814.0 55.0 0.0 0.0 
0.948 786.9 45.0 0.0 0.0 
0.965 768.3 4.0 0.0 0.0 
0.98 767.0 1.48 0.0 0.0 
0.9935 757.6 0.1 0.0 0.0 
1.04 688.1 0.00001 0.0 0.0 
1.07 640.7 0.001 0.0 0.0 
1.1 606.2 3.2 0.0 0.0 
1.12 585.9 115.0 0.0 0.0 
1.13 570.2 70.0 0.0 0.0 
1.145 564.1 75.0 0.0 0.0 
1.161 544.2 10.0 0.0 0.0 
1.17 533.4 5.0 0.0 0.0 
1.2 501.6 2.0 0.0 0.0 
1.24 477.5 0.002 0.0 0.05 
1.27 422.7 0.002 0.0 0.3 
1.29 440.0 0.1 0.0 0.02 
1.32 416.8 4.0 0.0 0.0002 
1.35 391.4 200.0 0.0 0.00011 
1.395 358.9 1000.0 0.0 0.00001 
14.425 327.5 185.0 0.0 0.05 
14.625 317.5 80.0 0.0 0.011 
1.477 307.3 80.0 0.0 0.005 
1.497 300.4 12.0 0.0 0.0006 
1.52 292.8 0.16 0.0 0.0 
1.539 275.5 0.002 0.0 0.005 
1.558 272.1 0.0005 0.0 0.13 
1.578 259.3 0.0001 0.0 0.04 
1.592 246.9 0.00001 0.0 0.06 
1.610 244.0 0.0001 0.0 0.13 
1.630 243.5 0.001 0.0 0.001 
1.646 234.8 0.01 0.0 0.0014 
1.678 220.5 0.036 0.0 0.0001 
1.740 190.8 1.1 0.0 0.00001 
1.80 171.1 130 0.0 0.00001 
1.860 144.5 1000 0.0 0.0001 
1.920 135.7 500 0.0 0.001 
1.960 123.0 100 0.0 4.3 
1.985 123.8 4.0 0.0 0.2 
2.005 113.0 2.9 0.0 21.0 
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Longitud de 










2.035 108.5 1.0 0.0 0.13 
2.065 97.5 0.4 0.0 1.0 
2.10 92.4 0.22 0.0 0.08 
2.148 82.4 0.25 0.0 0.001 
2.198 74.6 0.33 0.0 0.00038 
2.270 68.3 0.5 0.0 0.001 
2.360 63.8 4.0 0.0 0.0005 
2.450 49.5 80 0.0 0.00015 
2.5 48.5 310 0.0 0.00014 
2.6 38.6 15000 0.0 0.00066 
2.7 36.6 22000 0.0 100.0 
2.8 32.0 8000 0.0 150.0 
2.9 28.1 650 0.0 0.13 
3.0 24.8 240 0.0 0.0095 
3.1 22.1 230 0.0 0.001 
3.2 19.6 100 0.0 0.8 
3.3 17.5 120 0.0 1.9 
3.4 15.7 19.5 0.0 1.3 
3.5 14.1 3.6 0.0 0.075 
3.6 12.7 3.1 0.0 0.01 
3.7 11.5 2.5 0.0 0.00195 
3.8 10.4 1.4 0.0 0.004 
3.9 9.5 0.17 0.0 0.29 
4.0 8.6 0.0045 0.0 0.025 
Tabla 8-1. Irradiancia extraterrestre y factores de absorción del agua, ozono y de la mezcla uniforme de gases en función 
de las longitudes de onda. 
8.2 Comparativa de irradiancias difusas de los modelos de Justus 
y Paris, Justus y Paris modificado con la irradiancia dada por 
el código BRITE. 
Parámetros: 
1.14   , 0.2Albedo  ,   3 0.344O atm cm  , 2 1.42[ ]H O cm   
Irradiancia Difusa (W m-2µm-1) en longitudes de onda seleccionadas: 
Para 0.27, 60ºZ    
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λ BRITE Justus & Paris 
Justus & Paris 
Modificado 
0.31 11.9 25.5 17.7 
0.35 172.6 243.3 174.5 
0.4 307.2 343.5 268.5 
0.45 382.7 419.8 368.0 
0.5 306.6 351.8 317.0 
0.55 260.6 301.3 278.1 
0.71 173.6 169.7 163.9 
0.78 141.9 130.0 126.7 
0.9935 51.9 60.4 59.8 
2.1 1.85 2.3 2.3 
Para 0.51, 80ºZ    
λ BRITE Justus & Paris 
Justus & Paris 
Modificado 
0.31 0.28 0.34 0.26 
0.35 37.9 71.2 56.8 
0.4 80.3 114.8 92.8 
0.45 125.2 160.8 133.6 
0.5 126.0 149.3 122.6 
0.55 115.0 135.0 113.3 
0.78 81.0 89.5 83.9 
0.9935 44.6 48.2 47.0 
8.3 Comparación de irradiancia directa entre los resultados de 
Dave con los resultados del código riguroso SPCTRAL2 
Parámetros: 
   3 0.31 , 2.93O atm cm W cm    
 MODELO ATMOSFÉRICO Y DE RADIACIÓN SOLAR PARA RECONOCIEMIENTO DE FIRMAS ESPECTRALES 
 
- 120 - 
 Z = 0° Z = 60° Z = 80° 
λ [µm] Dave SPCTRAL2 Dave SPCTRAL2 Dave SPCTRAL2 
0.31 105.4 103.0 16.1 15.8 0.01 0.0 
0.36 607.7 607.1 345.8 346.3 41.5 45.6 
0.415 1299.0 1298.0 951.0 951.7 294.5 310.2 
0.515 1591.0 1590.0 1381.0 1380.0 811.5 832.0 
0.615 1469.0 1469.0 1334.0 1334.0 926.7 953.7 
0.7035 1292.0 1291.0 1231.0 1230.0 1032.0 1042.0 
0.725 1125.0 1119.0 1033.0 1028.0 793.4 803.1 
0.9935 743.4 731.8 730.5 714.5 689.8 667.6 
2.1 83.4 70.7 80.0 75.2 72.2 63.4 
8.4 Comparación de la irradiancia difusa de Dave con la obtenida 
por el código espectral riguroso SPCTRAL2. 
Parámetros: 
   3 0.31 , 2.93O atm cm W cm    
 Z = 0° Z = 60° Z = 80° 
λ [µm] Dave SPCTRAL2 Dave SPCTRAL2 Dave SPCTRAL2 
0.31 75.5 94.9 21.5 28.5 1.1 0.8 
0.36 222.2 221.2 167.7 175.4 72.9 88.1 
0.415 234.5 227.7 199.8 198.0 118.0 124.6 
0.515 108.1 103.8 99.9 96.3 75.6 73.1 
0.615 46.6 44.9 43.7 42.1 34.6 33.0 
0.7035 23.4 22.6 22.7 21.8 20.6 19.3 
0.725 16.7 17.3 15.6 16.1 13.9 13.0 
0.9935 3.3 3.1 3.2 3.1 3.2 2.8 
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